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This compilation 011 the reliability and tr~istworthiness of bentliic foranTinifera1 proxies is bascd 
on Recent and Late Quaternary sample material from the polar oceans. collected during tlie last 
15 ycars from thc sea floors of ihc Arctic Ocean. the Norwcgian/Gree~~la~~d Seas and the Nortli 
Atlantic Ocean. 21s well 21s from the Wecldcll Sea and the Soutli Atlantic Ocean. In addition. Tcr- 
tiary sample material from the Antarctic sites of tlie Ocean Drilling Program is considercd. 
To check proxies against tliei: Receni analogue foraminiferal faunas from surface scdimcnt 
samples were invesiigated in relaiionship to  their particular biogeochemical environment. First 
of all scmi-quantitative 2nd qualitative proxies for new prod~~ction, saisonality, bottom watcr 
~cntilation. cun'ent vclocities, ancl water deptli were clisc~~ssed. all of which derived by palcon- 
tological mcthods from standing crop data. species composition and microhabitat preferences of 
"Ãˆenthi foraminileral faunas. Then I discuss proxies for n~itricnt content. temperature and salin- 
ity of water masses. all of which derived by geoche~nical metliods from the stable isotopic com- 
position and trace element contents of calcaseous foraminiferal tcsts. 
As a concl~~sion.  paleo~itological proxies can be quantitatively interpreted just in a broad way. 
i.e. only iinder consideration arid wi1.11 knowledge of ecologically liniting threshold values. 
Dcd~~ctions obtainecl tliat careful. h w e v e r ,  are very reliable and u~~equivocal .  Geochemical 
proxics can be inteipretecl c~~~ancitativcly. The teclinical error during measurements ~ ~ s ~ ~ a l l y  is 
negligible. but often. the error within basic ass~~mptions.  necessarily made for a conclusive in- 
terpretation of data. exceeds the variability of the ineasured signal. This particularly holds tme 
Ibr the high latitudes. where deep and bottom water masses are in direct contact with the atmos- 
phere 2nd thus houndary conditions generally applicable to tlie deep ocean are different here in 
ternis of ii~~trient and carbon cycles. To minimize the danger of false conclusions paleoceanog- 
rapliic reconstmction sliould he based on a combination of 21s many as possible niicropalcon- 
tological. geochemical and sedimentological proxy data. 
Based on data from sites of tlie Antarctic legs of the Ocean Drilling Program, paleoceanographic 
events tliat significantly influenced the global paleocliniate at the Eocene/Oligocene boundary 
m c i  in the Midclle Miocene were disc~issed. As an example for an integrated approach of inter- 
preting sedimentological. micropaleontological and stable isotope proxy data, I summarize re- 
sults of paleoceanographic investigations carried out following legs 113, 119 an 120 into the 
Wcddell Sea and the southernmost Indian Ocean. 
To rcconsiruct the Late Quaternary palcoceanography of polar oceans during glaciallinterglacial 
changes clata from sediment cores were interpreted. As an cxample for a combined multiproxy 
~ipproach. I present data from the Weddell Sea and the South Atlantic Ocean that were generated 
witliin tlie Collaborative Research Center (Sonderforschungsbereicl~} No. 261 -The South At- 
lantic in tlie Late Quaterna1-y: Reconstruction of material budget and c~in'ent system". 
Grundlage dieser Zusammenfassii~ig zur paliioozeanograpliisclien Verliifilichkeit und Vertrau- 
enswiirdigkeit von Stellvertreterdaten aus benthisclien Foraminiferen ist rezentes und spiitquar- 
tiires Probenmaterial aus den polaren Meeren. das in den letzten 15 Jahren von den Meeresbi5- 
den des Nordpolarnieeres. des Europiiischen Nordmeeres und des Nordatltintiks sowie des 
Weddellmeeres und des Siidatlantiks gewonnen wurde. Ebenso wird tertiiires Probenma~crial 
aus den antarktischen Bohrungen des "Ocean Drilling Program" beriicksichtigt. 
Zur Eichung von Stellvcrtreterdaten am rezenten Analogon werden Faunen aus Oberfliichenpro- 
be11 in Abhiingigkeit von ihrem jeweiligen biogeochemischen Umfeld untersucht. E,s werden 
zuniichst halb-quantitative und qualitative Stellvertreterdaten f'Å¸ E~portpi~o~!~l i t i<>n.  Saisonalitiil. 
Bodcnwasserventilation. StrÃ¶m~~ngsgcscl~windigkei und- Wasserticfe diskutiert, die mii I-IilSe 
paliiontologiscl~er Methoden aus der Sicdlungsdichte, der Artcnz~~sammensetz~~ng und den ,Mi- 
krol~ahitatatisprÅ¸eI~e benthischer Forami~iiferenfaunei'i abgeleitet werden. Dann werden Stell- 
vertreterdaten fÅ  ¸Niihrsalzgeiialt, Temperatur und Saliniti~t der Wasseimassen diskutiert. die mit 
Hilfe geochemisclier Methoden aus den stabilen Isutopcnverliiiltnissen und den Spu- 
renelementgelial~en der kalkigen Gehiiuse der Foraminiferen hergeleitet werden. 
Es zeigt sich. daÂ paliiontologische Stellvertreter nur ~ r o b  quantitativ. unter Nutzung und in 
Kenntnis 6kologiscli begrenzender Scl~welienwerte. interpretiert werden diirfen. Solcherart vor- 
sichtig vorgenommene Ableitungen sind dann jedoch sehr \crtra~~enswiirdig und eiticie~~tig, 
Gcochemische Stellvertreter kÃ¶nne quantitativ interpretiert vierdcn. Dabei ist in der Regel der 
mefitechnische Fehler gering anzusetzen. Oft sind aber die fiir eine schliissige Interpretation 
angenommenen Voraussetzungen mit grÃ–Beret Fehlern behaftet. als die Bandbreite der gemes- 
senen Variabilitiit der Daten zuliiÂ§t Dies gilt besonders fiir hohe Breiten. in denen sich das Tic- 
fcn- und Bodenwasser im direkten Austausch init der Atmosphiire befindet und daher fÅ  ¸ den 
tiefen Ozean sonst allgemein gÃ¼ltig Randbedingungen fiir Niihrsalz- und Kchlenstoffkreislii~~fe 
verschoben sind. Um die Gefahr von Fehlschliissen gerins zu halten. sollte nur die Ko111- 
bination meglichst vieler mikropaliiontologiselier. geochemischer und sedimentologischer Sfe !  I -  
vertreterclaten Grundlage fiir eine pal3oozeanographisclie Rekonstruktion sein. 
Fiir die globale Kliniaentwickl~~ng entscheidende ozeanographische Ereignisse an der GT',::BT 
Eoziin/Oligoz3n und im mittleren Mioziin werden anhand von Daten aus Bohrungen der am:ir!< 
tischen Fahrtabschnitte des "Ocean Drilling Program" diskutiert. Als Beispiel fiir eine integrjci 
Interpretation sedinientologischer. mikropal~iontologischer und isotopengeochemischcr Si<!!- 
vertreterdaten werden paliioozeanographisciie Untersuchungen vorgestellt. die i ~ n  4i-i:.i.'lli~1Â an 
die Fahrtabschnitte 1 13. 119 und 120 ins Weddellmeer und in den siidlichsten ! i : , ' i ,  chen Ozean 
durchgefiihrt wurden. 
Zur Rekonstruktion der Paliioozeanographie polarer Meere im Wechsel zwischen den Glazial- 
und Interglazialzeiten des Spiitquartiirs werden Daten aus Sedimentkernen inteiprei-iert. Als Bei- 
spiel fiir eine kombinierte Anwend~~ng verschiedenster Stellvertreterdaten werden Untersu- 
chungen aus dem Weddellmeer und dem Siidatlantik vorgestellt. die im Rahmen des Sonderfor- 
sch~~ngsbcreiehes 26 1 "Der Siidatlantik in-! Spiitquartar: Rekonstruktion von Stoffhaushalt und 
Stromsystemen" erstellt wurden. 

1 .  Einleitung 
Es wird immer deutlicher. daÂ der Mensch in der Lage ist. frÃ¼he nur in geologischen Zeitriiu- 
mcn vorstellbare. globale Veriinderungen innerhalb von nur zwei oder drei Generationen zu 
verursachen. Daher ist der Bedarf der gesellschaftlichen Entscheidungstriiger an prognosti- 
zierbaren globalen Klimaszenarien eine der groÃŸe Herausforderungen an die modernen Geo- 
~ i ssenschaf ten .  Diese langfristigen globalen Vorhersagen mÅ¸sse in Abhiingigkeit von  der 
fortschreitenden Ausbeutung der fossilen, nicht erneuerbaren Energietriiger und der exponen- 
tiellen Entwicklung der menschlichen Population auf der Erde getroffen werden. In diesem 
Zusammenhang sind besonders die marin orientierten Disziplinen der Mikropaliiontologie, 
Sedimentologie und Geochemie gefordert. da der Ozean nicht nur das globale Klimagesche- 
heu entscheidend steuert, sondern auch als Puffer oder Verstiirker anthropogen erzeugter Ver- 
i inder~~ngen i  der AtmosphÃ¤r wirkt. vor allem innerhalb der kurzfristigeren Zeitskalen von 
bis zu 1000 Jahren. 
Wahrend des Quartiirs wird das Klima der nÃ¶rdliche Hemisphiire und vor allem in Nord- 
europa entscheidend durch den Wiirmetransport in den Nordatlantik gesteuert. Dieser Wiirme- 
eintrag in die Deckschicht des Nordatlantiks stammt im heutigen. interglazialen Ozean z u  
einem wesentlichen Teil aus dem Siidatlantik (GORDON 1986). dem Siidpazifik (RINTOL'L 
1991'). sowie dem Indischen Ozean (GORDON ET AI.. 1992). Der dazugehfirige nordwiirtigc 
OL>erflliclie~iwassertra~isport. aber auch der Export Antarktischen Bodenwassers (AABW) 
wird ausgeglichen durch einen siidwiirtigen Tiefenwasserexport aus dem EuropÃ¤ische Nord- 
meer und  Nordatlantik (NADW). Neueste ozeanographische Berechnungen deuten auf ein 
globalcs Zirk~~lat ionsm~ister  hin. das in seiner einfachsten Form von im wesentlichen zwcl ui i -  
abhiingigen Zirkulationszellen gepriigt wird. Wiihrend die atlantische Zirkulation iiber den 
iintarktisclien Ringozean mit den anderen Ozeanbecken verbunden ist. verbindet ein zweiter 
Kreislauf den Indischen Ozean mit dem Pazifik iiber den Indonesischen Archipel 
(MACDONALD & WUNSCH 1996). Motor fÅ  ¸ die ozeanische Zirkulation ist spiitestens seit 
dem friihen Oligoziin die Bildung von schweren Tiefen- und Bodenvi~assermassen in den pola- 
ren und subpolaren Meeren. Letztlich sind Bildungsorte und Bild~~ngsraten der Tiefen- und 
Bodenwassermasscn entscheidend fiir die Entwicklung des quartiiren Klimas der Erde. ob- 
sieich zur selbcn Zeit abliiingi: \on  eben dieser im wesentlichen durch die Erdbahnparameter 
~ e s t e u e n e n  Klimaentwickl~i~ig i,HAYS ET AL. 1976: BOYLE & KEIGWIS 1985: LMBRIE ET A L .  
1992: BRORCKER 1993: I M B R I E  ET A L .  1993). Deshalb ist die Kenntnis der Tiefen- und 
Boden\\ asse ra~isbrc i t~~ng  und -besehaftenheit \'on i iberra~ender  Bedeutung fiir die Rekon- 
struktion der bisherigen q~iartiiren klimatischen Entwicklung der Erde und somit unerliiÃŸlic 
fiir eine Model l i e r~~ng  der natiirlichen vergangenen wie z~~kiinftigen Klima\'ariationen. Die 
Frequenz und Amplitude der zu erwartenden natÃ¼rliche Klin~aiinclerungen wiederum miissen 
als gegebener Hintergrund fÃ¼ die Eval~iierung von anthropogen verursachten VerÃ¤nderunge 
bekannt sein. 
Vorliegende Arbeit soll zur Erweiterung der Kenntnis biogeochemischer Tiefseesysteinc im 
Wandel der Erdgeschichte beitragen. Der Schwerpunkt der Untersuchungen soll dabei auf der 
Rekonstruktion der Tiefen- und Bodenwasserzirkulation liegen. Dazu werden benthische Or- 
ganismen benÃ¶tigt die weltweit in der Tiefsee in groÃŸe Zahl vorkomn~en. die verliiÃŸlic den 
Chenlismus der sie umgebenden Wassemiasse aufzeichnen und die in ihrer Artenzusammen- 
setzung jeweils der entsprechenden Umwelt angepaÃŸ sind und dabei empfindlich auf Vcriin- 
der~ingen reagieren. Diesem Anforderungsprofil werden nur benthische Foraniinifercn gc- 
recht. Sie speichern Informationen iiber biogeochemische ZustÃ¤nd vergangener W a s s c ~ n a s -  
sen unmittelbar in ihren GehÃ¤use und mittelbar in der Z~isammensetzuiig ihrer GehÃ¤~isevcr 
gcsellschaftungen. als Reaktion auf die Gesamtheit der kombinierten UmwelteinflÅ¸ss auf 
eine Population. Diese Informationen werden dann als Stellvertreterdaten (proxies) zur Re- 
konstruktion von PalÃ¤ozirk~~latioi und -stoffha~ishalten genutzt. 
Im folgenden soll zuerst der jeweilige Stand der Forschung beziiglich Taxonomie, A~itÃ¶kolo 
s ie  und SynÃ¶kologi benthischer Tiefseeforaminiferen sowie bezÅ¸glic der Fraktionieriin~ 
stabiler Isotope und des Einbaus von Spurenelementen beim Bau ihrer Gehiiuse dargestellt 
und diskutiert werden. In einem nÃ¤chste Kapitel wird dann die Verwendbarkeit und Ver- 
liiÂ§lichkei der aus benthischen Foraminiferenfaunen und deren G e h Ã ¤ u s e c l ~ e ~ ~ ~ i s n ~ ~ ~  abgeleite- 
ten Stellvertreterdaten zusan~menfassend erÃ¶rter werden. SchlieBlich werden beispielhaft 
Modellvorstel l~~s~gen zur Rekonstruktion der Bodenwasserzirk~ilation irn PalÃ¤oge und im 
spiiten Mioziin des antarktischen Ozeans sowie des spÃ¤tquartÃ¤r Atlantiks entwickelt. 
2. Taxonomie 
I11 der vorliegenden Arbeit wird erstmalig die supragenerische Klassifikation nach LOEBLICH 
& TAPPAN (1988) einheitlich auf die in polaren und subpolaren Breiten beschriebenen Arten 
angewendet. Dabei wird besonderes Gewicht auf die "ehemalige" Unterordnung der Rotaliida 
(LOEBLICH & TAPPAN 1964) gelegt, die in1 wesentlichen die fossil erhaltungsfÃ¤hige und 
auch geochemisch analysierbaren Taxa zusammenfaÃŸt VollstÃ¤ndig Synonymlisten der  hier 
diskutierten Arten der Polargebiete wurden an anderer Stelle publiziert (MACKENSEN 1987b; 
SCHMIEDL 1995; WOLLENBURG 1995). Die folgende Synonyrnliste unlfaÃŸ daher nur  die 
dominanten und assoziierten Arten der in vorliegender Arbeit diskutierten Vergesellschaft~in- 
gen (3.4) mit Verweisen auf Abbildungen in frÃ¼here Arbeiten des Autors und in leicht 
zugiinglicher jÃ¼ngere Literatur. Um das Literaturverzeichnis nicht unnÃ¶ti aufzublÃ¤hen wird 
auf vollstÃ¤ndig Zitate der Erstbeschreibungen weitgehend verzichtet. Die originale gene- 
rische Zuordnung wird jedoch gegeben und mit * gekennzeichnet, um das Auffinden der Erst- 
beschreibung iiber ELLIS & MESSINA (1940) zu ern~Ã¶glichen 
Ordnung FORAMINIFERIDA Eichwald 1830 
Unterordnung TEXTULARIINA Delage & Herouard 1896 
Eggerella bradyi (Cushman 191 1 ) 
1 9 1  1 Verneuilina bradyi Cushrnan. 
1960 E. bradyi (Cushman) - -  Barker, Taf. 47, Fig. 4-7. 
1979b E. bradyi (Cushman) -- Corliss, Taf. 1, Fig. 3,4. 
1985 E. bradyi (Cushrnan) -- Mead, Tat. 1, Fig. 1. 
1986 E. bradyi (Cushrnan) -- SchrÃ¶der Taf. 22, Fig. 1-6, 
1990 E. bradyi(Cushman) -- Mackensen et al., Taf. 3, Fig. 9.10 
Martinoffiella communis (d'orbigny 1826) 
1 8 2 6  Clavulina communis d'orbigny. 
1990 Marfinottiella nodulosa (Cushman) -- Mackensen et al., Taf. 2, Fig. 8,9 
Unterordnung MILIOLINA Delage & Herouard 1896 
Pyrgo murrhina (Schwager 1866) 
1 8 6 6  Biloculina murrhina Schwager. 
1953 P. murrhyna (Schwager) - -  Phleger et al., Taf. 5,  Fig. 22-24. 
1960 P. murrhyna (Schwager) - -  Barker, Taf. 2 ,  Fig. 10,11,15. 
1979b P. murrhyna (Schwager) - -  Corliss, Taf. 1 .  Fig. 15-18, 
1980 P. murrhyna (Schwager) - -  Haake, Taf. 2 ,  Fig. 5.  
1989 P. murrhina (Schwager) -- Van Leeuwen, Taf. 18, Fig. 9-12. 
1995 P. murrhina (Schwager)-- Schrniedl, Taf. 1 ,  Fig. 15  
Quinqueloculina venusta Karrer 1868 
1 8 6 8  0. venusta Karrer. 
1953 0. venusta Karrer -- Phleger et al., Taf. 5, Fig. 11,12. 
1978 0 .  venusta Karrer -- Boltovskoy, Taf. 6, Fig. 32,33. 
1978 0. venusta Karrer -- Lohrnann, Taf. 4, Fig. 8-9. 
1979b Q.venusta Karrer -- Corliss, Taf. 1, Fig. 9-1 1. 
1981 Q.venusta Karrer -- Resig, Taf. 5, Fig. 6-8. 
1995 Q. venusta Karrer -- Schrniedl, Taf. 1, Fig. 16, 17 
Triloculina frigida LAGOE 1977 
1 9 7 7  T. frigida Lagoe. 
1987b T. frigida Lagoe -- Mackensen, Abb. 11j-k. 
1995 T. frigida Lagoe -- Wollenburg, Taf. 3, Fig. 2-3. 
Unterordnung ROBERTININA Loeblich & Tappan 1984 
Hoeglundina elegans (d'orbigny 1826) 
1 8 2 6  ÃŸotali elegans d'orbigny. 
1978 H. elegans (d'orbigny) -- Lohrnann, Taf. 4, Fig. 10-12. 
1980 H. elegans (d'orbigny) --  Haake, Taf. 3, Fig. 25. 
1986 H. elegans (d'orbigny) - Van Morkhoven et al., Taf. 29, Fig. 1,2. 
1989 H. elegans (d'orbigny) -- Van Leeuwen, Taf. 8, Fig. 12. 
1993a H. elegans (d'orbigny) --  Mackensen et al., Taf. 1, Fig. 9,10. 
Unterordnung ROTALIINA Delage & Herouard 1896 
Angulogerina angulosa (Williamson 1 858) 
1 8 5 8  Uvigerina angulosa Williarnson. 
1987b Trifarina angulosa (Williarnson) -- Mackensen, Abb. 9i. 
1990 T. angulosa (Williarnson) --  Mackensen et al., Taf. 1, Fig. 1-3. 
1993a A. angulosa (Williarnson) --  Mackensen et al., Taf. 1, Fig. 1-2 
Bolivina dilafata Reuss 1850 
1 8 5 0  B. dilatata Reuss. 
1960 B. soathulata Williarnson 1858) -- Barker, Taf. 52, Fia. 20,21 
1974 B. ipathulata (~i l l iarnson 1858) -- Lutze, Taf. 5, Fig. 83-85. 
1992 B. dilatata Reuss -- Schiebel, Taf. 1, Fig. 4 a. 
1992 B. spathulata (Williarnson 1858) -- Schiebel, Taf. 1, Fig. 4 b. 
1992 B. dilatata Reuss -- Tirnrn, Taf. 5, Fig. 4. 
1995 B. dilatata Reuss -- Schrniedl, Taf. 2, Fig. 1 
Bulimina aculeata d'orbigny 1 826 
1 8 2 6  B. aculeata d'orbigny. 
1985 B aculeata d'orbigny -- Mead, Taf. 1, Fig. 4. 
1986 5 aculeata d'orbigny -- Van Morkhoven et al., Taf. 7, Fig. 1-3 
1989 B. aculeata d'orbigny -- Van Leeuwen, Taf. 7, Fig. 7-9. 
1990 B. aculeata d'orbigny -- Mackensen et al.. Taf. 2, Fig. 1-3. 
1993a B. aculeata d'orbigny -- Mackensen et al., Taf. 1, Fig. 3-4. 
Cassidulina laevigata d 'Orbign y 1 826 
1 8 2 6  C. laevigata d'orbigny. 
1960 C. carinata Silvestri 1896 -- Barker, Taf. 54, Fig. 2,3. 
1985 C. carinata Silvestri 1896 -- Mead, Taf. 3, Fig. 1-3, 
1987b C. laevigata d'orbigny-- Mackensen, Abb. 9 f-g, j-k. 
1988 C. laevigata d'orbigny -- Mackensen & Hald, Taf. 1, Fig. 1-7. 
1989 C. carinata Silvestri 1896 -- Van Leeuwen, Taf. 8, Fig. 8. 
Cassidulina reniforme Nervang 1945 
*I945 C. crassa d'orbigny var. reniforme N~rvang.  
1974 C. minuta Cushman 1933 -- Lutze, Taf. 10, Fig. 147, 148. 
1980 C. rninuta Cushman 1933 -- Boltovskoy et al., Taf. 7, Fig. 7-1 1. 
1980 C. reniforme N ~ r v a n g  -- Sejrup & Guilbault, Abb. 2 f-k. 
1987b C. reniforme Nervang -- Mackensen, Abb. 10 d. 
1989 ? C. crassa minima Boltovskoy 1959 -- Van Leeuwen, Taf. 8, Fig. 9,10 
Cassidulina neoteretis Seidenkrantz 1995 
1 9 9 5  C. neoteretis Seidenkrantz 
1977 C. teretis Tappan - Lagoe, Taf. 5, Fig.15, 16 
1987b C. teretis Tappan -- Mackensen, Abb. 10 e-f, k-I. 
1988 C. teretis Tappan -- Mackensen & Hald, Taf. 1, Fig. 8-15. 
1993a C. teretis Tappan -- Mackensen et al., Taf. 1, Fig. 5, 6. 
Lobatula lobatula (Walker & Jacob 1798) 
*I 798 Nautilus lobatulus Walker & Jacob. 
1953 Cibicides lobatulus (Walker & Jacob) -- Phleger et al., Taf. 11, Fig. 9, 14. 
1980 C. lobatulus (Walker & Jacob) -- Boltovskoy et al., Taf. 9, Fig. 1-4. 
1987b C. lobatulus (Walker & Jacob) -- Mackensen, Abb. 10 a. 
1988 L. lobatula (Walker & Jacob) - -  Loeblich & Tappan, Taf. 637, Fig. 10-13. 
1995 L. lobatula (Walker & Jacob) --  Wollenburg, Taf. 4, Fig. 12-1 4. 
Epistom~nella exigua (Brady 1884) 
1 8 8 4  Pulvinulina exigua Brady, 
1979b E. exigua (Brady) --  Corliss, Taf. 2, Fig. 10-12. 
1985 E. exigua (Brady) -- Mead, Taf . 2, Fig. 1-4. 
1987b E. exigua (Brady) --  Mackensen, Abb. 11 h-i. 
1989 E. exigua (Brady) - -  Van Leeuwen, Taf. 11. Fig. 1-6. 
1990 E. exigua (Brady) --  Mackensen et al.. Taf. 7, Fig. 1,2. 
1992 E. exigua (Brady) - -  Timm, Taf. 7, Fig. 6. 
1993a E. exigua [Brady) --  Mackensen et al., Taf. 7, Fig. 1,2. 
Fontbotia wuellerstorfi (Schwager 1866) s.1. 
1 8 6 6  Anornalina wuellerstorfi Schwager. 
1979b Planulina wuellerstorfiSchwager - -  Corliss, Taf. 2. Fig. 13-16. 
1986 P. wuellerstorfi Schwager --  Van Morkhoven et al.. Taf. 14. Fig. 1,2. 
1987b Cibicidoides wuellerstorfi (Schwager) -- Mackensen, Abb. 11 n. 
1988 F. wuellerstorfi (Schwager) --  Loeblich & Tappan, Taf. 634, Fig. 10-12; Taf. 635, Fig. 1-3 
1989 Cibicides wuellerstorfi (Schwager) -- Sen Gupta, Fig. 1-3. 
1989 Cibicides wuellerstorfi (Schwager) --  Van Leeuwen, Taf. 10, Fig. 1-9. 
1993a Cibicidoides wuellerstorfi (Schwager) -- Mackensen et al.. Taf. 2. Fig. 4.5. 
Globocassidulina subglobosa (Brady 1 88 1 ) 
1 8 8 1  Cassidulina subglobosa Brady. 
1979a G. subglobosa (Brady) -- Corliss, Taf. 1. 
1980 Cassidulina subglobosa Brady -- Boltovskoy et al.. Taf, 7, Fig. 18-20 
1985 G, subglobosa (Brady) -- Mead, Taf. 3, Fig. 8. 
1987b G. subglobosa (Brady) -- Mackensen, Abb. 9h. 
1989 G. subglobosa (Brady) -- Van Leeuwen, Taf. 8, Fig. 11. 
1993a G. subglobosa (Brady) -- Mackensen et al,, Taf. 2, Fig. 9. 
Melonis zaandamae (Van Voorthuysen 1952) 
1 9 5 2  Anomalinoides barleeanum (Williamson) var. zaandamae Van Voorthuysen 
1964 M. zaandami (Van Voorthuysen) --  Loeblich & Tappan. Taf. 627, Fig. 2,3. 
I985 M. cf. soldanii (d'orbigny 1846) -- Mead, Taf. 7, Fig. 5. 
1987b M. zaandami(Van Voorthuysen) -- Mackensen, Abb. 10i-j. 
1989 M. formosus (Seguenza 1880) -- Van Leeuwen, Taf. 13, Fig. 3,4. 
1989 M. sphaeroides Voloshinova 1958 --  Van Leeuwen, Taf. 13, Fig. 5,6. 
1993a M. zaandamae (Van Voorthuysen) -- Mackensen et al., Taf. 3, Fig. 4,5. 
Nuttallides umbonifer (Cushman 1933) 
* 1 933 Pulvinulinella umbonifera Cushman. 
1978 "Epistominella" umbonifera (Cushman) --  Lohmann, Taf. 3, Fig. 1-3. 
1985 N. umbonifer (Cushman) -- Mead, Taf. 2, Fig. 6.7. 
1989 N. umboniferus umboniferus (Cushman) -- Van Leeuwen, Taf. 15, Fig. 11-13; Taf. 16, Fig. 1-7. 
1990 N. umbonifer (Cushman) -- Mackensen et al., Taf. 7, Fig. 7-9. 
1993a N. umbonifer (Cushman) --  Mackensen et al., Taf. 2, Fig. 1,2. 
Oridorsalis umbonatus (Reuss 1 85 1 ) 
1 8 5 1  Rotalina umbonata Reuss. 
1978 0. umbonatus (Reuss) --  Lohmann, Taf. 4, Fig. 1-3. 
1978 0. tener(Brady 1884) -- Lohmann, Taf. 4, Fig. 5-7. 
1979b 0. tener (Brady 1884) -- Corliss, Taf. 4, Fig. 10-15. 
1985 0. umbonatus (Reuss) -- Mead, Taf. 5, Fig. 8-13. 
1987b 0. umbonatus (Reuss) -- Mackensen, Abb. 11f-g. 
1989 0. umbonatus (Reuss) -- Van Leeuwen, Taf. 17, Fig. 1-13. 
1990 0. umbonatus (Reuss) -- Mackensen et al., Taf. 7, Fig. 4-6 
Pullenia bulloides (d 'Orbigny 1 826) 
1 8 2 6  Nonionina bulloides d 'Orbigny. 
1960 P. bulloides (d'orbigny) -- Barker, Taf. 84, Fig. 12,13. 
1989 P. bulloides bulloides bulloides (d'orbigny) -- Van Leeuwen, Taf. 18, Fig. 1,4. 
1989 P. bulloides osloensis Feyling-Hansen 1954 -- Van Leeuwen, Taf. 18, Fig, 2,3,5,6 
1990 P. buHoides (d'orbigny) -- Mackensen et al., Taf. 4, Fig. 6. 
1993a P. bulloides (d'orbigny) -- Mackensen et al., Taf. 3, Fig. 10,11. 
Uvigerina peregrina Cushman 1923 
'1923 U. peregrina Cushman. 
1978 U. peregrina Cushman -- Boltovskoy, Taf. 8, Fig. 4,5. 
1978 U. peregrina Cushman -- Lohmann, Taf. 4, Fig. 14-15. 
1985 U. peregrina Cushman -- Mead. Taf. 1, Fig. 7-10. 
1986 U. peregrina Cushrnan -- Lutze, Taf. 1, Fig. 1-6. 
1986 U. hollicki Thaimann 1950 -- Lutze. Taf. 2, Fig. 1-6. 
1989 U. peregrina peregrina Cushman -- Van Leeuwen, Tat. 19, Fig. 5,6. 
1989 U. peregrina dirupta Todd 1948 -- Van Leeuwen, Taf. 19, Fig. 7. 
1995 U. peregrina Cushman s.1.-- Schmiedl, Taf. 3, Fig. 1,2. 
3. Ã–kologi 
3.1. Methodik und Datenbehandlung 
Der Ã¼berwiegend Teil der zugrunde liegenden faunistischen Daten wurde methodisch Å¸ber 
einstimmend gewonnen. In siimtlichen Arbeiten des Autors sowie von SCHMIEDI, und 
MACKENSEN (1993). SCHMIEDL (1995), SCHMIEDE T AL. (1997), HARLOFF & MACKENSEN 
(1997) WOLLENBURG (1992; 1995) und GIESE (in Vorb.), wurde das Probenmaterial aus 
Kastengreifer- oder M~~llicoreroberflÃ¤che (BARNETT ET AL. 1984) entnommen und  zur le- 
bendltot Unterscheidung in mit Bengalrot gefÃ¤rbte Alkohol konserviert (WALTON 1952; 
LUTZE 19641.'" Die weitere Aufbereitung und statistische Auswertung der benthischen Fora- 
miniferenfaunen der >I25  pm-Fraktion erfolgte nach MACKENSEN ET AL. (1985). 
Um auch bei hohen Anteilen agglutinierender Arten aus dem rezenten Analogon abgeleitete 
synÃ¶kologisch Beziehungsgeflechte in der Interpretation fossilen Materials anwenden zu 
kÃ¶nnen wurde das Konzept der sogenannten "potentiell fossilen" oder erhaltungsfahigen 
Foraminiferenvergesellschaft~~ng entwickelt (IVACKENSEN ET AL. 1990; MACKENSEN ET AL. 
1993a). Potentiell fossile Faunen entsprechen definitionsgemÃ¤ den rezenten Tot-Faunen, 
reduziert um die fragilen und schnell zerstÃ¶rbare sandschaligen Arten. Nach MACKENSEN & 
DOUGLAS (1989), MACKENSEN ET AL. (1989) und MACKENSEN (1992) sind Karreriella 
b;Â¥rlrl~i Eggerello b~-cicl),i, Martinottiella nodulosa, M. coi~iim~nis und Miliammina aremcea  in 
pleistozÃ¤ne Kernmaterial erhalten; sie werden daher bei der Berechnung der potentiell fos- 
silen Vergesellschaft~~ngen berÅ¸cksichtigt 
Falls sich bei der Berechnung der potentiell fossil erhaltungsfÃ¤hige Fauna weniger als 10% 
der urspriinglich ermittelten Fauna ergaben. wurden diese Proben von der statistischen Bear- 
beitung ausgenommen (siehe 3.4). Diese Proben wurden auf der sÃ¼dliche HemisphÃ¤r als re- 
priisentativ fÃ¼ ein stark karbonatlÃ¶sende Milieu auf dem Meeresboden angesehen, das ent- 
weder durch eine Kalziun~untersÃ¤ttigun der Bodenwassermasse oder durch hohe FluÃŸrate 
organischen Materials und dessen bakteriellen Abbau hervorgerufen wird. Dagegen sind 
Proben aus den abyssalen Tiefen der Eurasischen Becken im Nordpolarmeer, die sich zu Ã¼be 
90 %Â aus "primitiven" kleinen und fragilen Allogromiinen und Textulariinen zusammensetzen 
und nur vereinzelt kalkschalige GehÃ¤us aus der Gruppe der Miliolinen beinhalten, nicht als 
Anzeiger von KalklÃ¶sun anzusehen. sondern als Anpassung der Fauna an extrem unregel- 
mÃ¤ÃŸi und niedrige Nahrungszuf~ihr aus dem permanent eisbedeckten OberflÃ¤chenwasser 
* Um die stiindig wachsende Zahl der Diskussionsbeitrage Ã¼be FÃ¤rbemethode nicht weiter zu erhchen. soll hier 
der Verv-eis auf  LLTZE & ALTENBACH (1991) und JORISSEN ET AL. 0995 )  und die Litcraturverweise darin 
~ e n ~ i ~ c r i  
Die Beprobung von Stummelkernen aus dem Kastengreifer oder von Multicorerkernen er- 
folgte zentimeterweise nach MACKENSEN ET AL. (1988) und MACKENSEN & DOUGLAS 
(1989). In vorliegender Arbeit zitierte und diskutierte Daten anderer Autoren, die nicht auf 
Ziihlungen der Fraktion >125pm oder >150pm beruhen, werden gesondert betrachtet. 
3.2. Mikrohabitat und AutÃ¶kologi 
Es wird allgemein akzeptiert, daÂ benthische Foraminiferen, wie viele andere erfolgreiche 
Tiergruppen, unter denselben groÂ§rÃ¤umig Umweltbedingungen eine FÃ¼ll von verschiede- 
nen Mikrohabitaten oder Nischen besiedeln (LIPPS & DELACA 1980; DOUGLAS & 
WOODRUFF 1981; LIPPS 1983). Aus historischen GrÃ¼nden vermutlich weil noch in1 19. Jahr- 
hundert die TiefseebÃ¶de fÅ  ¸ weitgehend unbesiedelt gehalten wurden, hat jedoch bis Mitte 
der 80-er Jahre unseres Jahrhunderts die Ansicht vorgeherrscht, daÂ Tiefseeforaminiferen nur 
auf der SedimentoberflÃ¤ch leben und allenfalls durch Verwiihlungen des Makrobenthos tie- 
fer in das Sediment geraten kÃ¶nnten Von Lebendbeobachtungen an Flachwasserforaminife- 
ren war allerdings schon frÃ¼he bekannt, daÂ einige Arten eine endobenthische Lebensweise 
bevorzugen und damit durch eine Stratifizierung der Mikrohabitate einen begrenzten Lebens- 
raum mit begrenzten Ressourcen effektiver besiedeln und untereinander aufteilen (RICHTER 
1961; RICHTER 1964; BOLTOVSKOY 1966). Auch aus der Tiefsee wurde seit der verbreiteten 
Anwendung von FÃ¤rbemethode (WALTON 1955) immer wieder von mehrere Zentimeter tief 
in1 Sediment lebenden Foraminiferen berichtet (THIEL 1975; COULL ET AL. 1977; DOUGLAS 
ET AL. 1978; BASOV & KRASHENINNIKOV 1983; SNIDER ET AL. 1984). Doch erst CORLISS 
(1985) und GOODAY (1986) und, etwas spÃ¤ter MACKENSEN & DOUGLAS (1989), CORLISS & 
EMERSON (1990) und CORLISS (1991) brachten endgÃ¼lti ins BewuÃŸtsei der wissenschaftli- 
chen Ã–ffentlichkeit daÂ viele benthische Foraminiferen entsprechend ihrer jeweiligen Sauer- 
stoff- und Nahrungsanforderungen, stratifizierte Mikrohabitate auf und im Sediment der Tief- 
see besiedeln. Einige besonders angepaÃŸt Arten, die sich hauptsÃ¤chlic durch das Filtrieren 
von Nahrungspartikeln aus der StrÃ¶mun nahe der Grenzschicht MeerIMeeresboden ernÃ¤h 
ren, verschaffen sich Standortvorteile durch die Positionierung Ã¼be dem eigentlichen Meeres- 
boden, auf Steinen und sessilem Maksobenthos oder durch ein im Boden verankertes GehÃ¤us 
mit extremem LÃ¤ngenwachstu in die WassersÃ¤ul (LIPPS 1983; LUTZE & THIEL 1987; 
MACKENSEN & DOUGLAS 1989; LINKE & LUTZE 1993). Andere wiederum pflÃ¼ge als Detri- 
tusfresser durch das Sediment, ohne an bestimmte Standorte gebunden zu sein (RICHTER 
1961; SEVERIN 1987; KAMINSKI ET AL. 1988). 
Aus einen1 funktionsmosphologischen Ansatz heraus wurde die Ã¤uÃŸe Erscheinungsform der 
Arten als Anpassung an bestimmte Lebensweisen interpretiert. So wurde die Lage und GrÃ¶Ã 
der Gehiiuseporen von einigen hyalin-kalkschaligen Gattungen direkt mit der GrÃ¶B und 
Position der Mitochondrien in der Zelle korreliert und damit auf eine mehr oder weniger ef- 
fektive Sauerstoffaufnahme durch die GehÃ¤usewan geschlossen. In Globobulimina pacifica 
wurden viele und groÃŸ Mitochondrien hÃ¤ufige in der NÃ¤h von Poren als im Inneren der 
Zelle angetroffen (LEUTENEGGER & HANSEN 1979). Dies kÃ¶nnt auf eine Lebensweise im 
sauerstoffarn~en Milieu hindeuten. Durch groÃŸ und viele Poren kÃ¶nnte demnach Arten cha- 
rakterisiert sein, die besonders an eine endobenthische Lebensweise angepaÃŸ wÃ¤ren vor 
allem, wenn auf der SedimentoberflÃ¤ch und in sauerstoffreichem Bodenwasser ein starker in- 
traspezifischer Konkurrenzdruck oder aber auch FreÃŸdruc durch RÃ¤ube herrscht  
(MACKENSEN & DOUGLAS 1989; SVARVARSSON ET AL. 1993). So kÃ¶nne bestimmte Arten, 
zumindest zeitweise, im dysoxischen und suboxischen Milieu (2-0 ml/l 0;) existieren (SEN 
GUPTA & MACHAIN-CASTILLO 1993). 
Um die zeitaufwendige Ansprache jeder einzelnen Art zu vermeiden und durch automatische 
Erkennungsverfahren ersetzen zu kÃ¶nnen gruppierten SEVERIN (1983). JONES & CHARNOCK 
(1985) und BERNHARD (1986) die benthischcn Foraminifcrcn nicht taxonomisch, sondern 
aufgrund von einfachen morphologischen Merkmalen wie der geometrischen Gesamtform 
oder der UmriÃŸgestal der GehÃ¤us in Ã¼bergeordnet morphologische Gruppen. Dieser Idee 
Epifaunale Morphotypen 
rund trochospiral plano-convcx trochospiral niiliolin biconvex trochospiral 
Infaunale Morphotypen 
rund planispiral abgeflacht ovoid spitz zulaufend und sphiirisch abgeflacht spitz 
zylindrisch zulaufend 
A. gollo\vci\i C. l ae~~ i~qa ta  B. iiiargitmta G. s i ih~lobosa B. cf. B. rol~iista 
D. .seini/)iinctarci C. i~eotei.eii.~ F.schreibersicina L. apiopleura B. difforn~is 
E. a l l ~ i ~ i m h i l i c ~ t i t i ~ ~  C.  obtusa A. au~ lo . sc i ^  P. hiilloides 
E. E.vcrivezriiiu C. i'eiliforine A.  ,fliien.\ '^  
M .  m n d m i  Fissurina spp. U. peregrina 
Al. lahmdoricci * I. helenoe 
!V. riiii-icolci I. iiorcrossi 
P ~ ~ o r ~ ~ l p i ~ i c i i ~ i ~ i  sp. P. laternlis 
P. siihcariiiara 
Tabelle I :  Einteilung in  epil'aunal und infaunal lebende Arten aus dem Europiiischen Nordmeer nach Lehens- 
brmtypen nach CORLISS & CHEN (1988) *Taxonomie ge3ndert (vgi. Kap. 2 )  
folgend definierten CORLISS & CHEN (1988) anhand eines konventionell analysierten Daten- 
Satzes aus der Norwegensee (MACKENSEN ET AL. 1985). nach der generellen iiuÃŸcre Er- 
scheinung und der Art des Kamn~eranbaus eine Reihe von epifaunalen und infaunalcn 
'Morphotypen" (Tab. 1). Diese verbanden die Autoren dann mit Mikrohabitatsanspruchcn der 
einzelnen Gruppen und verglichen sie mit Ergebnissen aus direkten Beobacht~~ngcn .  
Abgesehen davon. daÂ manche Arten wie z.B. Discanomalina semipunctata, die oft angehef- 
tet lebt (MUDIOLI & SCOTT 1978). oder Oridorsalis ninhonatus. der sicher auch und vermut- 
lich bevorzugt endobenthisch lebt. nach dieser Klassifikation nicht korrekt eingestuft sein 
k h n e n ,  scheint mir ein solcher Ansatz als zusiitzliche Hilfe zur Bestimmung der Mikrohabi- 
tatc und damit des Milieus am Meeresboden als durchaus legitim: zumal dies fiir d ie  Paliio- 
ozeanographie ein gangbarer Weg auch fÃ¼ ausgestorbene Arten sein mag (THOMAS 1989). 
Å¸be die offensichtliche Korrelation der rezenten Mikrol~abitata~ispriiche mit der Nahr~ingszu- 
fuhr auf PalÃ¤oexportproduktionsrate zu schlieÃŸe (Abb. 1). Es muÂ aber weiterhin daran gc- 
arbeitet werden. diese Ableitungen durch direkte Beobachtung. das heiÃŸt durch die zentimc- 
terweise Bearbeitung von ungestÃ¶rte OberflÃ¤chensedimentproben zu verifizieren oder gc- 
gebenenfalls deren Unrichtigkeit nachzuweisen. 
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Abbildung I :  Zusammenhang von inl'aunalen und epifa~~nalen Lebensformiypen mit der Exportproduktion im 
Europiiischen Nordmeer aus CORLISS & CHEN (1988). Faunenanalyscn und Prozent Organisch-C aus MAC- 
KESSEN ET AL. (1985). Organisch-C-FlÃ¼ss geschÃ¤tz nach SUESS (1980). NAW = Nordatlantiselies Wasser, 
NSDW = No~~vicgc~iscciiefe~iwasser. NSBW = No!-wege~~secbodenwasse~-. 
Neben der Analyse der Morphotypen oder Lebensformtypen und der direkten Bestimmung 
des Aufenthaltsortes im Sediment durch sofortige Beobachtung und stratifizierte Beprobung 
von gefÃ¤rbte OberflÃ¤chensedimentkernen kann die stabile Kohlenstoffisotopenzusamme~l- 
setzung der kalkigen GehÃ¤us Hinweise auf eine endobenthische Lebensweise geben. Hier 
sind vor allem die Arbeiten von WOODRUFF ET AL. (1980). GRAHAM ET AL. (1981), 
BELANGER ET AL. (1981) und GROSSMAN (1984) zu nennen, die als erste starke negative 
Abweichungen des 6 ^ C  einiger Arten vom &13C2:co2 des Bodenwassers feststellten und 
diese durch eine Kalzifizierung im Porenwasser, also durch eine zumindest zeitweilige endo- 
benthische Lebensweise, erklÃ¤rte (siehe 4.3.2). 
Nach dem AbriÂ der Forschungsgeschichte in bezug auf die MiksohabitatansprÃ¼ch benthi- 
scher Tiefseeforaminiferen soll im folgenden der Stand der Forschung zusammengefaÃŸ wer- 
den. Die direkte Beobachtung im oder auf dem Sediment, entweder nach Bergung einer Ober- 
flÃ¤chensediment(kern)prob oder mit Hilfe von Tiefseekameras (GOODAY ET AL. 1993) auf 
dem Meeresboden, ist die bei weitem verlÃ¤Â§lichs Datenbasis fÃ¼ die Bestimmung der Mikso- 
habitatsansprÃ¼ch einzelner Arten. Aber auch hier kÃ¶nne Fehler bei der Bergung des Proben- 
nahmegerÃ¤te undloder bei der Beprobung selbst oft ebenso wenig ausgeschlossen werden 
wie eine Verwischung und VerfÃ¤lschun des Signals durch zufÃ¤llig lokale Bioturbation. Le- 
bensformtyp (Morphotype) und stabiles KohlenstoffisotopenverhÃ¤ltni dienen als weitere Kri- 
terien zur Bestimmung des Miksohabitatanspruches einzelner Arten. 
Aus dem Nordwestatlantischen Becken wurden acht Kastengreiferproben aus Wassertiefen 
zwischen 200 und 4800 m mit Stummelkernen beprobt, um die Verbreitung lebender benthi- 
scher Foraminiferen im und auf dem Sediment quantitativ zu erfassen (CORLISS 1985; COR- 
LISS & EMERSON 1990; CORLISS 1991). In diesen Proben der obersten 15 cm OberflÃ¤chen 
sediment aus verschiedenen Wassertiefen und unterschiedlichen hydrographischen Randbe- 
dingungen (siehe 3.3.3.) kÃ¶nne vier Gruppen von benthischen Foraminiferen mit jeweils un- 
terschiedlichen generellen AnsprÃ¼che an ihr Mikrohabitat unterschieden werden (Tab. 2). 
Epifauna Flache Infauna IntermediÃ¤r Infauna Tiefe Infauna 
(0-1 cm) (0-2 cm) ( 1 - 4  cm) (>4 cm) 
Cibicides sp. Angulogei-ins sp.' Cibicidoides bradyi Chilostomella oolina 
Cibicidoides spp. Brimlina sp. Melonis barleeanum Nonionellina labradorica* 
Di.rcorbis williamsoni Bulimina spp. Pullenia quinqueloba Fursenkoina sp. 
Fontboiiu wuellerstorfi* Lenticiilina sp. Pulletiia simplex Globobulimina afinis 
Hoeglundina elegans Pse~idonodosaric~ sp. Nonionoides grateloupi* 
Lobatiila lobarula* Pi~lletiia bulloides Nonionella turgida 
MILIOLIIDA Robertina bra&i 
Uvigerina peregrina 
Tabelle 2: Bevorzugte Mikrohahitate benthischer Foraminiferen im Nordwestatlantik nach Daten aus CORLISS 
( 199 1 ) '"Taxonomie geÃ¤nder (vgl. Kap. 2) .  
Die Arten der ersten drei Gruppen halten den von ihnen bevorzugten Tiefenbereich im Sedi- 
ment unabhÃ¤ngi von Wassertiefe und Hydrographie in den untersuchten Kernen durch. Die 
Arten der "Tiefen Infauna" jedoch verringern die Siedlungstiefe im Sediment mit steigendem 
organisch-C-Gehalt und geringeren Wassertiefen. Die Habitattiefe, die definiert werden kann 
als die Tiefe, in der 95 % der Gesamtfauna lebt, liegt im flachen Wasser (202 m) im Golf von 
Maine bei 3 cm; sie nimmt dann generell mit steigender Wassertiefe bis auf maximal 11-13 
cm zwischen 2000 und 3000 m Wassertiefe zu, um im abyssalen Bereich bei 4800 m 
Wassertiefe wieder auf 4 cm zurÃ¼ckz~igehen CORLISS & EMERSON (1990) erklÃ¤re diese 
Verbreit~ingsm~ister als wesentlich durch den Sauerstoffgehalt des Porenwassers gesteuert, der 
wiederum von den Fluflraten partikulÃ¤re organischer Substanz abhÃ¤ngt Demnach wÃ¤r die 
Besiedl~ingstiefe letztlich von der MÃ¤chtigkei der oxischen Schicht abhÃ¤ngig 
Aus dem WesteuropÃ¤ische Becken aus 1340 m Wassertiefe sÃ¼dwestlic von Irland bearbei- 
tete GOODAY (1986) Unterproben aus sechs Multicorereinsatzen von derselben Station. Diese 
sehr detailliert angelegte Untersuchung der benthischen Foraminiferenfauna, die nicht nur alle 
mit dem Lichtn~ikroskop zÃ¤hlbare Fraktionen zwischen 45 und 500 Pm, sondern auch 
'Ha~isbesetzer" Rhizopoden ohne selbst gebautes GehÃ¤us umfaÂ§t ist nur schwer vergleich- 
bar mit herkon~mlichen geologischen Bearbeitungen benthischer Foraminiferen. Die Habitat- 
tiefe, wie oben definiert, liegt bei 4 cm, bezieht sich aber hier nur auf die auf und in den ober- 
sten fÃ¼n Zentimetern des Sediments lebende Gesamtfauna. Zwischen 52 und 71 % der Fauna 
lebt im obersten Sedimentzentimeter. zwischen 73 und 85 % in 0-2 cm Tiefe und zwischen 89 
und 92 % in 0-3 cm Tiefe. Trotz der BeschrÃ¤nkun der Untersuchung auf die obersten 5 cm 
Sediment, geht auch aus dieser Arbeit klar hervor, daÂ bestimmte Taxa sich innerhalb be- 
stimmter Teufenintervalle bevorzugt aufhalten (Tab. 3). GOODAY (1986) interpretiert zusam- 
menfassend die beobachtete Stratifizierung der LebensrÃ¤um von benthischen Foraminiferen 
in1 und auf dem Sediment als vermutlich eher durch biotische Interaktion als durch Ã„nde 
rungen im physikochemischen Milieu entstanden. 
Ovammina sp. Nonionella iridea Leptohal~sis aff. catenata Haplophragnloides bradyi 
Lcigenami}icl sp. A Reophax mimceus Nodellum sp. Karreriella sp. 
Pomtrochamiiiina R e o p h m .  Lagenammina sp. Trochammina sp. A 
illilrra\'i 
Crithioniiia spp. Alabc~minella C\stammina argentea Pseudononion aff. japonica 
~t,pddeAlen.si.~* 
Cassicluliiia neoreretis Melonis barieeanus 
Reo1117ax siibfusiformis "Turrirella" laevigata 
, " 
Nodellum membranaeea 
Tabelle 3: Bevorzugte Mikrohabitate benthischer Foraminiferen im Nordostatiantik nach Daten aus GOODAY 
(1986). *als Epistominella levicuia in GOODAY (1986) geÃ¤nder nach GOODAY & LAMBSHEAD (1989) 
MACKENSEN & DOUGLAS (1989) untersuchten Stummelkerne vom Antarktischen Kontinen- 
talhang aus 1985 und 1795 m Wassertiefe und aus den nordostpazifischen Becken des Cali- 
fornian Borderland aus 530 und 900 m Tiefe zentimeterweise bis 30 cm Teufe auf ihren Ge- 
halt an lebenden und toten Foraminiferen. Am antarktischen Kontinentalhang leben zwischen 
37 und 75 % der Gesamtfauna im obersten Sedimentzentimeter. Die Habitattiefe liegt bei 4 
cnl. In den kalifornischen Becken betrÃ¤g der Anteil der lebenden Foraminiferen im obersten 
Zentimeter Sediment auf der flachen Station im Santa-Monica-Becken 70 % und zwischen 39 
und 61 % auf der tiefen Station im Santa-Catalina-Becken. Die Habitattiefe variiert zwischen 
3 cm in 530 m Wassertiefe und 5 cm in 900 m. In den untersuchten Kernen vom antarktischen 
Kontinentalhang (Tab. 4a) und aus den kalifornischen Becken (Tab. 4b) sind Arten auszu- 
scheiden, die in relativ zueinander konstant stratifizierten LebensrÃ¤ume bevorzugt auftreten, 
jedoch ist die bevorzugte Tiefenlage der Infauna variabel. 
A. ai~gulosa Biilimina aculeata A. foliacea C. wiesneri 
E/~istoniii~ella e.vig~ia G. sitbglobosa C. subglobosc~t~ G. charoides 
M .  .subrotiinda A. glomerata Pullenia simplex H. bradyi 
Quinquelocitlii~a spp. 0. ~imbonatus R. contortus Melonis zaandami 
Reo/~/za.v spiculilifer Reophax biloc~~laris 
R. linearis 
Tabelle 4a: Bevorzugte Mikrohahitate benthischer Foraminiferen am ostantarktischen Kontinentalhang nach 
Daten aus MACKENSEN & DOUGLAS (1989) 
E. exigiia und R. spiculijer scheinen ausschlieÃŸlic auf den obersten Sedimentzentimeter be- 
schrÃ¤nkt sind aber an den beprobten Positionen nicht hÃ¤ufi genug, um diese Aussage stati- 
stisch gesichert treffen zu kÃ¶nnen Nonionella stella und N. f rq i l i s  zeigen deutliche Maxima 
in 2 cm Teufe, Ã¤hnlic wie Globobulimina pacifica, G.  hoeglundi und Chilosto~~zella ovoidea, 
die neben den HÃ¤ufigkeits~naxin~ im obersten Sedimentzentimeter in den tiefen Kernen deut- 
liche sekundÃ¤r Maxin~a ufweisen (Abb. 2). 
Kalifornische Becken 
0-1 cm 0-2 cm 0-4 cm 0-8 cm 
T. pac~tica 
Tabelle 4b: Bevorzugte Mikrohahitate henthischer Foraminiferen irn Nordostpazifik vor SÃ¼dkalifornie nach Da- 
ten aus MACKENSEN & DOUGLAS (1989) 
In den Kernen aus den kalifornischen Becken lÃ¤Ã sich durchaus eine Stratifizierung der  Habi- 
tate im Sediment feststellen. jedoch sind die tiefer lebenden Arten nicht auf einen tief inf;iuna- 
len (LIPPS & DELACA 1980) Lebensraun~ festgelegt. G l o l ~ o b u l i m i ~ ~ ~ ~  pacifica zum Beispiel, 
die in den Kernen aus dem tiefen Santa Catalina Becken ein zweites Maximun~ zwischen 4 
und 5 crn aufweist. beschrÃ¤nk sich auf der flacheren Position im Santa Monica Becken auf 
die oberen 2 cm (Abb. 2), 
Depth in sediment (cm) 
Ahbildun~ 2: Kumulative Verteilung gefarbter (lebender) Cliilostoniella ovoidca (dunkel) und Globobullmina 
spp. (hell) in den obersten Sedimentzentimetern vor SÃ¼dkalifornien Die Kerne SW3a und SW3b stammen aus 
895 m Wasseriiefe irn Catalina Becken. wÃ¤hren Kern SW2b aus 529 m im flacheren Santa Monica Becken 
entnommen wurde (aus MACKENSEN & DOL'GLAS 1989). 
Auf der flachen Station sind P. a r i~?~i~ iens i s ,  R. col~~mhiensis  und verschiedene Trochamminen 
festgeheftet an agglutinierenden PolychaetenrÃ¶hre gefunden worden. Da sowohl die Forami- 
niferen als auch die Polycliaeten zum Zeitpunkt der Probennahme gelebt haben und letztere 
Å¸be die SedinientoberflÃ¤ch aufragten, schlieÃŸe MACKENSEN & DOUGLAS (1989) auf eine 
strikt epibenthische, oder besser. eine "suprabenthische" Lebensweise dieser Taxa. LUTZE & 
THIEL (1987) beobachteten solche Lebenspositionen von F. wiiellerstorfi und R. stabilis und 
bezeichneten diese als empor gehoben epibenthisch lebend ("elevated epibenthic"). 
Mit den Untersuchungen von MACKENSEN & DOUGLAS (1989) und CORLISS & EMERSON 
(1990) deutet sich an, daÂ die Habitattiefe und besonders die Teufe der tief infaunal lebenden 
Arten i n  Abhiingigkeit von der Nahrungszufuhr variiert und invers an die Durchliiftung des 
Porenraumes gekoppelt ist. Die Nahrungszufuhr ist aber in den meisten Meeresgebieten der 
Erde. vor allem aber in den polaren und subpolaren Regionen, jahreszeitlich stark ver- 
schieden. Deshalb ist es naheliegend, den Anteil des infaunalen Benthos im Jahresgang zu 
bestimmen. Leider sind solche Arbeiten bisher nur in flachen Randmeeren durchgefÃ¼hr wor- 
den. Deshalb sollen hier, wegen der besonderen Bedeutung fÃ¼ die Interpretation auch der 
Tiefseefaunen, die Hauptergebnisse aus den Arbeiten von BARMAWTOJAJA ET AL. (1992) und 
JORISSEN ET AL. (1992) aus dem nÃ¶rdliche flachen adriatischen Meer wiedergegeben wer- 
den. Die dort durch den Po gesteuerte jahreszeitlich stark unterschiedliche Zufuhr von 
NÃ¤hrsalze und partikulÃ¤re organischer Substanz fuhrt zu jahreszeitlich sehr verschiedener 
BelÃ¼ftun des Bodenwassers. BARMAWIDJAJA ET AL. (1992) beprobten mit dem Kastengrei- 
fer eine Position in 32  nl Wassertiefe siebenmal innerhalb eines Jahres. Die Autoren fiirbten 
die obersten 7 c n ~  des Sediments mit Bengalrot und untersuchten diese auf ihren Gehalt an 
lebenden Foraminiferen. Sie unterschieden zwischen drei Mikrohabitaten, obwohl die Ã¼ber 
wiegende Mehrzahl der Individuen im obersten Zentimeter lebte und die meisten Arten 
durchgehend in der SedimentsÃ¤ul vorkamen. Als eine wichtige Erkenntnis folgt aus dieser 
Arbeit, daÂ die infaunale Nische im Jahresgang von unterschiedlichen Arten und bis in  ver- 
schiedene Teufen besetzt wird. Eine "epifaunale" Gruppe wurde fast ausschlieÃŸlic i n  den 
obersten zwei Zentimetern gefunden, wÃ¤hren eine zweite, "vorwiegend infaunale" Gruppe 
das ganze Jahr iiber gleichmÃ¤hi verteilt in den oberen fÃ¼n Zentimetern gezÃ¤hl wurde. 
ZusÃ¤tzlic wurde eine dritte Gruppe unterschieden. die wÃ¤hren eines Teils des Jahres 
infaunal und wÃ¤hren des iibrigen Jahres epifaunal lebt und als "fakultativ infaunale" Gruppe 
bezeichnet wird (Tab. 5). 
epifaunal fakultativ infaunal vorwiegend infaunal 
(0-2 cm) (0-5 cm) (0-5 cm) 
Stainforthlafusijormis 
Tabelle 5 :  Bevorzugte Mikrohahitate benthischer Foraminiferen im nordadriatischem Meer nach 
BARMAWIDJAJA ET AL. (1992) und JORISSEN ETAL. (1992) 
ZusÃ¤tzlic zu der in1 Jahresgangbedienten Station beprobten JORISSEN ET AL. (1992) 14 
weitere Stationen zentimeterweise aus Wassertiefen zwischen 28 und 51 m, um den EinfluÂ 
von Nahrungszufuhr und Sauerstoffgehalt des Bodenwassers auf die Besiedlung der obersten 
SedimentsÃ¤ul zu erforschen. Diese Stationen konnten jedoch nur einmal im Oktober bedient 
werden. Die Autoren kommen zu der Uberzeugung, daÂ Nahmngszufuhr und Sauerstoffgehalt 
des Bodenwassers gemeinsam die HÃ¶h der Siedlungsdichte beeinflussen, daÂ aber die ver- 
tikale Verbreitung einer Art im Sediment im wesentlichen vom Sauerstoffgehalt abhÃ¤ngt So- 
bald ein kritischer minimaler Sauerstoffgehalt gegeben ist, soll die HÃ¶h der Nahrungszufuhr 
ausschlaggebend fÃ¼ die Verbreitungsmuster benthischer Foraminiferen sein. 
Die aus dem flachen adriatischen Meer abgeleiteten Aussagen sind sicher so nicht auf bathy- 
ale und abyssale Tiefseepopulationen Ãœbertragbar Eine Serie von vier Kastengreiferproben 
aus dem Skagerrak zwischen 74 und 621 m zeigt, daÂ die tiefen Kerne (530 und 621 m) in be- 
zug auf Habitattiefe und stratifiziertem Besiedlungsschema der Tiefsee entsprechen (CORLISS 
& VAN WEERING 1993). Die flacheren Kerne (74 und 221 m) jedoch zeigen ein Bild, das 
eher den im Santa Monica Becken und im nordadriatischen Meer vorgefundenen VerhÃ¤ltnis 
sen entspricht. CORLISS & VAN WEERING (1993) vermuten, daÂ auf den flachen Stationen im 
Sediment die grÃ¶ÃŸe HeterogenitÃ¤ der Mikrohabitate, die im wesentlichen bedingt ist durch 
eine verstÃ¤rkt AktivitÃ¤ des Makrobenthos, eine sehr kleinrÃ¤umi und kleinskalig stratifi- 
zierte Besiedlung durch benthische Foraminiferen bedingt. Diese ist dann mit der herkÃ¶rnm 
liehen zentimeterweisen Beprobung nicht mehr aufzulÃ¶sen Dieser Sachverhalt wird dadurch 
bestÃ¤tigt daÂ ein Zusammenhang zwischen der zunehmenden Eutrophierung im Skagerrak 
seit 1914 und einer daraus zunÃ¤chs folgenden Zunahme der maksofaunalen Biomasse sowie 
einer damit einher gehenden Abnahme der Siedlungsdichte benthischer Foraminiferen 
nachgewiesen werden konnte (MOODLEY ET AL. 1992). Auch THOMSEN & ALTENBACH 
(1993) belegen in 42 m Tiefe in der Deutschen Bucht, daÂ Cribroelphidiwn excavatuin, als 
Bestandteil der Infauna, bevorzugt in der Nahe von WÃ¼hlgÃ¤ng des Makrobenthos 
angetroffen wird. Die Autoren vermuten einen Zusammenhang mit der in diesen GÃ¤nge 
gleichzeitig nachgewiesenen hÃ¶here Bakteriendichte. 
Vergleicht man die aus den verschiedenen Meeresgebieten und unterschiedlichsten Umwelt- 
bedingungen zusammengetragenen Daten Ã¼be epi- und infaunale Arten (Tab. 2 - 5) un- 
tereinander und mit den von CORLISS & CHEN (1988) und ROSOFF & CORLISS (1992) vorge- 
schlagenen, an die Morphotypen gekoppelten bevorzugten Mikrohabitate (Tab. 1), so sind 
starke Differenzen nicht nur in der Habitattiefe sondern auch in der Stratifikation der Arten 
festzustellen. Es kann jedoch zusammenfassend festgehalten werden: 
I .  Benthische Foraminiferen besiedeln auch in der Tiefsee aktiv das Sediment bis in ca. 15 cm 
Teufe. Sicherlich verfrachtet bioturbate VerwÃ¼hlun durch Maksobenthos einzelne Individuen 
unfreiwillig in tiefere Sedimentschichten. Diesen wird dadurch die MÃ¶glichkei zur Besied- 
lung von Grabbauten erÃ¶ffnet in denen im Vergleich zur Sedimentoberflache mÃ¶glicherweis 
ein gÃ¼nstigere Nahrungsangebot bei ausreichender BelÃ¼ftun vorzufinden ist. Die nach Arten 
stratifizierte Besiedlungstiefe wiederum beweist, daÂ die aktive Inplatznahme der infaunalen 
Nischen relativ rasch, d.h. schneller als die bioturbate VerwÃ¼hlung vorgenommen werden 
muÂ§ 
2. Die Besiedlungstiefe einzelner Arten und die Habitatticfe der gesamten Population variiert 
mit den gegebenen Umweltbedingungen. Neben der Nahr~~ngszufur ist die Sauerstoffkonzen- 
tration in1 Porenwasser ein kritischer Parameter fÅ  ¸ die Besiedlung durch infaunale Arten, 
obwohl einige Arten, zumindest zeitweise, im dysoxischen und suboxischen Milieu existieren 
kÃ¶nnen 
3. In epikontinentalen Randn~eeren Ã¤nder sich die Habitattiefe im Jahresgang. In der Tiefsee 
sind in Gebieten mit jahreszeitlich stark schwankender Nahrungszufuhr, wie zum Beispiel in 
den polaren Frontenbereichen, vertikale PositionsÃ¤nderunge im Sediment wahrscheinlich. 
4. Ob ein von bestimmten Arten bevorzugter infaunaler Lebensraum in seiner Tiefenlage re- 
lativ zu den Lebensrii~imen der anderen Arten konstant bleibt, ist nicht gekliirt. Ebenso wenig 
ist klar. ob eine Art in ihrem Lebenszyklus im Sediment vertikal migriert, mÃ¶glicherweis 
vergleichbar zu dem Verhalten ihrer planktisch lebenden Verwandten in der WassersÃ¤ule 
3.3. Polare und subpolare Biogeographie und SynÃ¶kologi 
Im Rahmen dieser Untersuchung soll nur auf modernere quantitative Untersuchungen einge- 
gangen werden. Die mehr taxonomisch-systematische Pionierarbeit aus der Zeit der nationa- 
len Expeditionen hat ihren Niederschlag in1 taxonomischen Teil gefunden (Kap. 2). Benthi- 
sehe Foraminiferengemeinschaften der Tiefsee wurden zu Beginn der systematischen 
Erfassung ihrer Verbreitungsraume bestimmten Wassertiefen zugeordnet. Sogenannte obere 
Tiefenbegrenzungen wurden errechnet und auf fossile Faunen Ã¼bertragen um eine Abschilt- 
zung der Ablagerungstiefe der jeweiligen Sedimente zu erlauben (BANDY & ECHOLS 1964: 
BANDY & RODOLFO 1964). Dieser urspriingliche Ansatz wurde von STREETER (1973). 
SCHNITKER ( 1 9 7 4 )  und DOUGLAS (1979) stark erweitert und n~odifiziert. Nun sollten be- 
stimmte Wassermassen mit ihren sich veriindernden physikalischen und chemischen 
Parametern entscheidend sein fiir die Zusammensetzung der jeweiligen henthischen 
Foraminiferenfa~~na. Dementsprechend lieÃŸe sich vertikale und laterale Versc! Jungen cha- 
rakteristischer WasserkÃ¶rpe in1 Wechsel von Glazial- und Interglazialzeiten belegen 
(LOHMANN 1978). Dagegen wiesen LUTZE & COULBOURN (1984) nach. daÂ die Zufuhr or- 
ganischer Substanz die Verbreitung bestimmter Hochproduktionsfa~~nen e tscheidend steuert. 
Seit CORLISS (1985) und GOODAY ( 1986) wird allgemein akzeptiert. daÂ bentl~ische Tiefsee- 
foraminiferen. wie das Makrobenthos auch. eine Palette verschiedener. stratifizierter Mikro- 
habitate iiber. auf und im Sediment besiedeln (siehe 3.2). MACKENSEN ET AL.  (1993a) und 
SCHNITKER (1994) formulierten dann unabhÃ¤ngig aber in weiten Teilen Ã¼bereinstimmen 
eine Arbeitshypothese, die hier einleitend an den Anfang dieses Kapitels gestellt werden soll: 
Als das die benthische Foraminifere direkt umgebende physikochen~ische Milieu se i  die Bo- 
denwassern~asse entscheidend fÃ¼ epibenthisch lebende Arten; fÃ¼ die Infauna sei jedoch eher 
die HÃ¶h der Exportproduktion bedeutend. die letztlich Nahrungszufuhr und Sauerstoffgehalt 
in1 Porenwasser kontrolliere. Folglich sei die Zusan~mensetzung der Gesaintfauna prinzipiell 
abhÃ¤ngi von der jeweiligen Bodenwassermasse, und der HÃ¶h der Exportproduktion, wobei 
bei erhÃ¶hte Produktion der Anteil der Infauna grÃ¶ÃŸ wÃ¼rde Eine bestimmte benthische 
Foraminiferenfauna spiegele demnach sowohl eine Ãœberregional (Alter und Herkunft der 
Bodenwassermasse) wie auch eine lokale Komponente (Exportproduktion a m  Ort der 
Probennahme) wider. 
Um diese Hypothese zu verifizieren, wird im folgenden zunÃ¤chs die regionale Biogeographie 
benthischer Foraminiferen zwischen Nord- und SÅ¸dpo innerhalb der einzelnen Tiefseebecken 
in ihrem jeweiligen Ã¶kologische Zusammenhang diskutiert. AnschlieÃŸen werden dann in 
einer Synthese aus diesen regionalen Beziehungen global charakteristische Tiefseefaunen 
hoher Breiten mit ihren spezifischen Anforderungen an ihren Lebesnraum herausgefiltert und 
zusan~rnengcfaÃŸ (siehe 4.). 
3.3.1. Nordpolarmeer 
Das Nordpolarmeer erstreckt sich iiber den Nordpol und wird im Sinne von DIETRICH ET AL. 
(1975) als mediterranes Meer angesprochen. Knapp 50  70 der GesamtflÃ¤ch werden von aus- 
gedehnten Schelfgebieten eingenommen. Das zentrale Nordpolarmeer ist jedoch tiefer und 
lÃ¤Ã sich durch eine Reihe parallel streichender RÃ¼cke in die einzelnen eurasischen Becken 
und das kanadische Becken untergliedern (Abb. 3). Das Nordpolarmeer steht mit dem europÃ¤ 
ischen Nordnleer und dem atlantischen Ozean Å¸be die FramstraÃŸ und mit dem pazifischen 
Ozean iiber die BeringstraÃŸ in Verbindung. Uber die FramstraÃŸ werden Wassermassen vor- 
wiegend aus der Norwegensee zugefÃ¼hrt wÃ¤hren arktische Wassermassen in die GrÃ¶nland 
see ausgefÅ¸hr werden (RUDELS 1989). In den tiefen Becken kennzeichnen irn wesentlichen 
drei Wassermassen die Hydrographie: das Arktische Bodenwasser, das Atlantische Wasser 
und das Polare OberflÃ¤chenwasse (Abb. 7). 
Abbildung 3(niichste Seite): Bathymeirie des Nordatlantiks (GEBCO) mit Lage der auf ihren Gehalt an benthi- 
sehen Foraminiferen untersuchten Probennahmepunkte (xusammengezeichnet aus BELANGER & STREETER 
(1980). MACKENSEN ET AL. (1985). MACKENSEN (1987b). MACKENSEN & HALD (1988) und WOLLEN- 
BURG (1995) Tiefenlinien in Meiern. 

Das arktische Bodenwasser bildet sich aus GrÃ¶nlandseetiefenwasse und hoch-salinem Was- 
ser, das auf den arktischen Schelfgebieten durch Ausfrierprozesse entsteht (AAGAARD ET AL. 
1985). Ãœbe dem Arktischen Bodenwasser schichtet sich zwischen 900 In und 150 n~ Wasser- 
tiefe das aus der Norwegensee kommende Atlantische Wasser ein. Es besitzt dieselbe SalinitÃ¤ 
wie das Bodenwasser, ist aber wesentlich wÃ¤rnler Es ist auch wÃ¤rme als das iiberlagernde 
Arktische OberflÃ¤chenwasser das aufgrund niedrigerer SalinitÃ¤te weniger dicht als das un- 
terlagernde wÃ¤rmer Wasser ist. Das OberflÃ¤chenwasse hat Temperaturen von nahe dem Ge- 
frierpunkt zwischen - 1,5 'C und - l ,9 'C. 
Wiihrend der Wintermonate erstreckt sich eine zusammenhÃ¤ngend Meereisdecke Ã¼be das 
Nordpolarmeer. Ungefihr die HÃ¤lft dieser FlÃ¤ch wird von saisonalem Meereis bedeckt, das 
sich im Sommer vom Schelf und aus den Randmeeren zurÃ¼ckzieh (GJERLOFF-EMDEN 1982; 
BARRY 1989). Die ozeanographische Situation und die Landmassenverteil~~ng bedingt eine 
Ã¤uÂ§er unterschiedliche geographische Ausdehnung der Meereisdecke. So ist nÃ¶rdlic von 
Svalbard die geringste meridionale Meereisausdehnung nahezu ganzjÃ¤hri bei 80 ON zu fin- 
den. Die groÃŸrÃ¤umi Bewegung der Meereisdecke wird im amerasischen Becken durch den 
antizyklonalen Beaufortwirbel geprÃ¤gt Die Verweildauer in diesem Wirbel betrÃ¤g 7 - 10 
Jahre (HJBLER 1989). Das Eurasische Becken wird von der Transpolardrift beherrscht, die 
Eismassen aus den sibirischen Liefergebieten Ã¼be den Nordpol bis in die FramstraÃŸ ver- 
frachtet. FÃ¼ diese Wegstrecke benÃ¶tige die treibenden Eisschollen 2 - 4 Jahre (COLONY & 
THORNDIKE 1985). 
Arbeiten. die sich mit benthischen Foraminiferen aus dem Nordpolarmeer beschÃ¤ftige gibt es 
zwar mehr als erwartet, doch beschrÃ¤nke sich diese in1 wesentlichen auf das Amerasische 
Becken und die sibirischen Schelfbereiche (LOEBLICH & TAPPAN 1953; GREEN 1960; TODD 
& LOW 1966; VJLKS 1969; LAGOE 1980; TODD & LOW 1980; SAIDOVA 1988; SCOTT ET AL. 
1989; VILKS 1989; SAIDOVA 1990; SCHRODER-ADAMS ET AL. 1990). Aus dem zentralen 
Eurasischen Becken sind dagegen bisher nur wenige Arbeiten verÃ¶ffentlich worden (SCOTT 
& VILKS 199 1 ; BERGSTEN 1994; WOLLENBURG 1995). Taxonomische Ãœbersichte werden 
in LAGOE (1977), GREEN (1960) und LOEBLICH & TAPPAN (1953) sowie in WOLLENBURG 
(1992; 1995) gegeben, wÃ¤hren Ã¶kologisch Ubersichtsanalysen in LAGOE (1980) und TODD 
& LoW (1980) diskutiert werden. Spezielle Untersuchungen zur InfaunalitÃ¤ von arktischen 
A b b i l d u n g 4  4niichste Seite): Siedlungsdichte (Zahl lebender Individuen110 cm2) henthischer Foraminiferen in  
den eurasischen Becken des Nordpolarmeeres. Deutlich erh6hte Siedlungsdichten sind an die im Sommer pro- 
duktiven, eisfreien Gebiete im Einstron~hercich des atlantischen Wassers und zumindest zeitweise aufbrechende 
Eisdecken Ã¼be den ozeanischen RÃ¼cke geknÃ¼pf (aus WOLLENBURG 1995). 
>330 >90 / sommerliche Eiskante 
>T80 <go maximaler Eisruckgang 
Foraminiferen sind von HUNT & CORLISS (1993) auf dem kanadischen Archipel durchgefÅ¸hr 
worden. Obwohl einige der zitierten Untersuchungen auf gefÃ¤rbte Probenmaterial basieren, 
ist nur WOLLENBURGS (1995) Bestandsaufnahme der lebenden Fauna des eurasischen Bek- 
kens durch die fast ausschlieÃŸlich Bearbeitung von MulticoreroberflÃ¤che quantitativ gesi- 
chert. Weiterhin sind in dieser Arbeit erstmalig durchgehend die beiden Fraktionen >63 p m  
und >I25  p m  bearbeitet worden. Das ermÃ¶glich die direkte rechnerische Ankopplung der 
Faunen des Arktischen Ozeans (in der Regel >63 um) an die Faunen des EuropÃ¤ische Nord- 
meeres und des Nordatlantiks (meist >I25 pm). I1n folgenden soll die Verbreitung der benthi- 
sehen Foraminiferenfaunen in1 eurasischen Teil des Nordpolarmeeres kurz zusammengefaÃŸ 
werden. Eine detaillierte Beschreibung der Faunen wird in WOLLENBURG (1995) gegeben. 
In den ganzjÃ¤hri eisfreien und saisonal eisfreien Gebieten nÃ¶rdlic von Svalbard korrelieren 
hohe Siedlungsdichten und hohe DiversitÃ¤te der benthischen Foraminiferengemeinschaften 
mit hohen PrimÃ¤rproduktionsrate Ã¼be dem Kontinentalhang. Es finden sich unter diesen 
hohen NahrungsflÃ¼sse in1 Einstrombereich der Wassermassen atlantischen Ursprungs ent- 
lang der Meereiskante Vergesellschaftungen, die sich aus der Norwegensee herleiten lassen 
(Abb. 4). 
So dominiert auf dem Schelf und an der Schelfkante eine von Lobatula lobatula geprÃ¤gt 
Vergesellschaftung. Der obere Hang wird von Cribrostomoides s~/bgloboswn und Reop11a.x 
gu t f fer  im westlichen Bereich und von Cassidulina neoferetis im Ã¶stlichere Bereich domi- 
niert. Der untere Hang wird entweder durch Trilociilinafrigida oder durch Oridorsalis L L T T I ~ O -  
n a f ~ [ . ~  geprÃ¤g (WOLLENBURG 1995). Alle diese Arten dominieren auch charakteristische Ver- 
gesellschaftungen des EuropÃ¤ische Nordmeeres (MACKENSEN ET AL. 1985; MACKENSEN 
1987b; MACKENSEN & HALD 1988). 
Die oligotrophen ganzjÃ¤hri eisbedeckten Gebiete werden beherrscht von epifaunal sessil 
agglutinierenden Arten wie Placopsilinella aurantiaca und Sorosphaera cf. depressci. Das ex- 
trem niedrige Angebot an partikulÃ¤re organischer Substanz spiegelt sich in sehr niedrigen 
Siedlungsdichten und niedrigen DiversitÃ¤te wider. Die hier dominanten Foraminiferenge- 
meinschaften sind im EuropÃ¤ische Nordmeer nicht verbreitet. Aschemonellen, Sorosphaeren, 
Placiopsilinellen sowie kleinwÃ¼chsig endemische Kalkschaler wie Epistominella arctica und 
Stetsonia horvathi prÃ¤ge die Faunen. Vereinzelt siedeln Foraminiferengemeinschaften der 
saisonal eisfreien Bereiche auch unter der ganzjÃ¤hrige Eisdecke, aber meist in erheblich 
geringeren Wassertiefen. ErhÃ¶h sich das Nahrungsangebot z.B. durch das regelmÃ¤flig 
Aufbrechen der Meereisdecke an ozeanographischen Fronten, steigen auch Siedlungsdichte, 
DiversitÃ¤ und infaunale AktivitÃ¤ an (WOLLENBURG 1995). 
3.3.2. EuropÃ¤ische Nordmeer 
SÃ¼dlic an den Arktischen Ozean schlieÃŸ zwischen GrÃ¶nlan und dem fennoskandischen 
Kraton das EuropÃ¤isch Nordmeer an (Abb. 3). Es ist mit dem Arktischen Ozean durch die 
FramstraÃŸ und mit dem Nordatlantik Ã¼be den GrÃ¶nland-Schottlan RÃ¼cke verbunden. 
Innerhalb des EuropÃ¤ische Nordmeeres lÃ¤Ã sich. durch das mittelozeanische RÃ¼ckensyste 
vorgegeben, die GrÃ¶nlandse mit dem GrÃ¶nland und Islandbecken von der Norwegensee mit 
dem Lofot- und Norwegenbecken unterscheiden. In der GrÃ¶nlandse findet durch Verni- 
schung atlantischer und polarer OberflÃ¤chenwassermasse eine konvektive Erneuerung der 
Zwischen- und Tiefenwassern~assen statt (HELLAND-HANSEN & NANSEN 1909; KILLWORTH 
1979). Die vern~utlich hauptsÃ¤chlic im Islandbecken neu gebildeten Zwischenwassermassen 
Ã¼berstrÃ¶m die DÃ¤nemarkstraÃ und den Island-FÃ¤rÃ¶ RÃ¼cke entweder direkt (PETERSON 
& ROOTH 1976; SWIFT ET AL. 1980; MEINCKE 1983; SWIFT 1984) oder mischen sich mit 
tieferem Wasser der Norwegensee und strÃ¶n~e dann durch den FÃ¤rÃ¶ba Kanal in den 
Nordatlantik (AAGAARD ET AL. 1985). Der Ausstrom durch die DÃ¤nemarkstraÃ und den 
FsrÃ¶ban Kanal ist kontinuierlich, jedoch wird der Island-FÃ¤rÃ¶ RÃ¼cke nur von Zeit zu Zeit 
Ã¼berstrÃ¶ (CREASE 1965; LEE 1967; MEINCKE 1983; SWIFT 1984; DICKSON & BROWN 
1994). Zusammen mit dem Tiefenwasser der Labradorsee bilden diese Wassermassen die 
schweren Komponenten des Nordatlantischen Tiefenwassers (NADW). Die leichteste Kom- 
ponente des NADW schlieÃŸlic stammt aus dem Mittelmeer und wird im zentralen Nordatlan- 
tik hinzuge~nischt. 
Das fÃ¼ die Tiefenwasserbildung im GrÃ¶nland und Islandbecken benÃ¶tigt warme und ver- 
hÃ¤ltnismÃ¤Ã salzreiche Wasser wird als OberflÃ¤chenstro aus der Karibik kommend mit dem 
Golfstromsystem und der Nordatlantischen Drift quer Ã¼be den Nordatlantik in der Haupt- 
sache zwischen den FÃ¤rÃ¶e und den Shetlands oberflÃ¤chlic in die Norwegensee eingespeist. 
Der grÃ¶ÃŸ Teil dieses nordatlantischen Wassers flieÃŸ als Norwegenstrom entlang des norwe- 
gischen Kontinentalrandes nach Norden. Die hÃ¶chst Geschwindigkeit erreicht der Strom vor 
Westnorwegen Ã¼be dem obersten Kontinentalhang (LJ0EN 1969). NÃ¶rdlic von Norwegen 
teilt sich der Norwegenstrom in den nach Nordosten in das Barentsmeer einstrÃ¶mende Nord- 
kapstrom und den nordwÃ¤rt flieÃŸende Westspitzbergenstrom, der dort, durch den stetigen 
WÃ¤rmeverlus dichter geworden, unter das kÃ¤ltere aber salzÃ¤rmer polare OberflÃ¤chenwasse 
abtaucht (AAGAARD ET AL. 1987; RUDELS 1989). In der FramstraÃŸ rezirkuliert ein Teil des 
durch die Vermischung mit dem kalten, arktischen Wasser nun noch dichter gewordenen At- 
lantikwassers und schichtet sich unter den nach SÃ¼de flieÃŸende kalten OstgrÃ¶nlandstro 
(QUADFASEL ET AL. 1987). Ein anderer Teil flieÃŸ als subpolares Zwischenwasser durch die 
FramstraÃŸ in das Nordpolarmeer (AAGAARD ET AL. 1987). 

niedrig ist. THIES (1991) und ALTENBACH (1991) kommen auf der Grundlage eines stark ver- 
einfachten Datensatzes (ZÃ¤hlunge der Fraktion >250 p n ~ )  zu der Ãœberzeugung daÂ die Ver- 
breitung benthischer Foraminiferen ausschlieÃŸlic Ã¼be deren NahrungsansprÃ¼ch und unab- 
hÃ¤ngi von der Hydrographie der Bodenwassermassen gesteuert wird. SARNTHEIN & 
ALTENBACH (1995) formulierten auf der Basis vermutlich desselben Datensatzes eine aus- 
schliel3liche AbhÃ¤ngigkei ihrer drei benthischen Foraminiferenfaunen zwischen Nordpol und 
Ã„quato von organisch-C-FluÃŸrate und der IntensitÃ¤ der BodenstrÃ¶mung 
In1 folgenden wird die Verbreitung der benthischen Foraminiferenfaunen der Norwegensee 
kurz zusammengefaÃŸt Eine detaillierte Beschreibung der Faunen wird in MACKENSEN ET AL,. 
(1985), MACKENSEN (1987b) und in SEJRUP ET AL. (1981) gegeben. Auf der atlantischen 
Flanke des Island-FÃ¤rÃ¶ RÃ¼cken bis in 1200 m Wassertiefe und auf dem norwegischen 
Kontinentalschelf lebt eine von Lobatula labatula dominierte Fauna in den Gebieten, die 
durch starke und unregelmÃ¤ÃŸi BodenstrÃ¶munge geprÃ¤g sind. Dort wird nicht sedimentiert 
und sandig-kiesiges bis steiniges Substrat Ãœberwiegt In dieser hochenergetischen Umgebung 
sind an Steine und Kies angeheftet lebende Arten, die zusÃ¤tzlic noch in Zwickeln und konka- 
ven BruchflÃ¤che vor Abrieb geschÃ¼tz sind, besonders Ã¼berlebensfÃ¤hi Die Angulogerina 
aizgulosa Artengruppe besiedelt die Schelfkante und den oberen Kontinentalhang. Auch hier 
ist, Ã¤hnlic wie bei der L. lobatula Fauna, eine Korrelation mit BodenstrÃ¶n~ungsverhÃ¤ltniss 
und den entsprechenden Sedimenten festzustellen. Nur ist das von A. a~zgulosa bevorzugte 
Substrat vorwiegend sandig. Eine von Melonis zaanda~ni dominierte Artengruppe prÃ¤g die le- 
bende Foraminiferenfauna um das Norwegenbecken zwischen 500 und 120 n~ Wassertiefe. 
Ihr EinfluÃ nimmt im Lofotenbecken nach Norden stark ab. Die Verbreitung direkt unterhalb 
des oberflÃ¤chennahe Einstroms atlantischer Wassermassen in relativ ruhigem Sedimentati- 
onsniilie~~ mit hohen Akkumulationsraten partikulÃ¤re organischer Substanz deutet auf eine 
von der HÃ¶h und Art der Nahrungszufuhr abhÃ¤ngige aber vom Substrat und den physiko- 
chemischen Bedingungen der Bodenwassermasse weitgehend unabhÃ¤ngig Besiedlung. Ab 
ca. 700 m Wassertiefe stellt die Cassidulina neoferefis Vergesellschaftung sukzessive immer 
grÃ¶ÃŸe Anteile an der benthischen Foraminiferenfauna und dominiert unter 1200 m bis in ca. 
1500 m. Die Anforderungen dieser Artengruppe an ihre Umwelt sind denen der M. zaandmi 
Artengruppe sehr Ã¤hnlich nur ist C. neoteretis besonders an sehr kalte Bodenwassermassen 
adaptiert und damit, unterhalb von 1200 m, M. mmdami Ãœberlege (MACKENSEN & HALD 
1988). 
Die Tiefseefaunen des EuropÃ¤ische Nordmeeres lassen sich in eine von Cribrostomoides 
subglobosiit?~ und eine von Fontbotia wuellerstorfi und Episto~?ii~iella exigua geprÃ¤gt Fauna 
unterteilen. Beide Faunen lassen sich schlieÃŸlic in den tiefsten Bereichen von einer durch 
Oridorsalis iinzboizatus dominierten Artengruppe abgrenzen (BELANGER & STREETER 1980; 
MACKENSEN ET AL. 1985). Es wird heute allgemein akzeptiert, daÂ eine Steuerung der  Ver- 
breitungsmuster dieser Tiefseefaunen im wesentlichen durch die HÃ¶h der Nahrungsz~~fuhr 
aus dem Pelagial erfolgt, da Unterschiede in den physikochemischen Bedingungen der Bo- 
den- und TiefenwasserkÃ¶rpe nicht gegeben sind. 
Aus der GrÃ¶nlandse liegen nur wenige Faunenanalysen in der >150-pnl-Fraktion vor 
(BELANGER & STREETER 1980). Einige Proben vom ostgrÃ¶nlÃ¤ndisch Schelf (AHRENS 
1994; MACKENSEN ET AL. 1994b) und aus dem MÃ¼nd~~ngsbereic des Scoresby Sund 
(MADSEN & KNUDSEN 1994) sind in der Fraktion >I25 Pm bearbeitet worden. Ein umfang- 
reicher Datensatz wurde in der Fraktion >250 pm bearbeitet, der jedoch aufgrund der gewÃ¤hl 
ten Fraktion nur sehr eingeschrÃ¤nk mit den Ã¼brige Arbeiten aus dem EuropÃ¤ische 
Nordrneer vergleichbar ist (LUTZE & SALOMON 1987; THIES 1991). So kommen LUTZE & 
SALOMON (1987) und THIES (1991) zu der Auffassung, daÂ sich die grÃ¶nlÃ¤ndisch bathya- 
len Faunen grundsÃ¤tzlic nicht von den Faunen des norwegischen Kontinentalrandes unter- 
scheiden. Dieses Ergebnis dient den Autoren als wesentliche Grundlage fÃ¼ die Ableitung der 
Erkenntnis, nach der im EuropÃ¤ische Nordmeer ausschlieÃŸlic die HÃ¶h der PrimÃ¤rproduk 
tion fÃ¼ die Verbreitung der benthischen Foran~iniferenfaunen bestimmend ist. Es wird argu- 
mentiert, daÂ physikochemische Charakteristika, die mit so unterschiedlichen hydrographi- 
schen Bedingungen wie dem kalten, niedrig salinen GrÃ¶nlandstro einerseits und dem war- 
men, salzreichen Norwegenstrom andererseits assoziiert sind, auch zu verschiedenen benthi- 
sehen Vergesellschaftungen fÃ¼hre mÃ¼ÃŸte wenn diese wesentlich Ã¼be die Hydrographie der 
Bodenwassermassen gesteuert wÃ¼rden Unterhalb von etwa 1200 m sind jedoch zwischen 
grÃ¶nlÃ¤ndisch und norwegischem Kontinentalhang keine wesentlichen Unterschiede in der 
Hydrographie der Bodenwassermassen festzustellen. Die mÃ¶glichs vollstÃ¤ndig Erfassung 
der Faunen des oberen Kontinentalhanges und des Ã¤uÂ§er Schelfes ist daher entscheidend fÃ¼ 
eine Verifizierung der von LUTZE & SALOMON (1987) formulierten Hypothese. In diesem 
Zusammenhang ist festzuhalten, daÂ sowohl die Daten von BELANGER & STREETER (1980) 
als auch die laufenden Untersuchungen des Autors ungleich hÃ¶her HÃ¤ufigkeite von 
Zs/andiella norcrossi, l. teretis, Buccella tenerima und B. frigida auf dem grÃ¶nlÃ¤ndisch 
Schelf und oberen Kontinentalhang als am norwegischen Kontinentalrand aufweisen (vgl. 
3.4.). 
3.3.3. Nordatlantik 
Der westliche Nordatlantik, soweit fÃ¼ diese Untersuchung relevant, umfaÃŸ die nÃ¶rdliche 
Tiefseebecken westlich des Nordatlantischen RÃ¼ckens Dazu gehÃ¶r von Norden nach SÃ¼de 
das Labradorbecken, das Neufundlandbecken und das Nordamerikanische Becken. Uber die 
GrÃ¶nland-Schottlan Schwelle strÃ¶me die in der GrÃ¶nlandse gebildeten kalten, sauerstoff- 
reichen Tiefenwassermassen in den Nordatlantik (vgl. 3.3.2). Sie werden nach Westen 
gedrÃ¤ngt schichten sich unter das subpolare und ebenfalls sauerstoffreiche Zwischenwasser 
aus der Irmingersee und der Labradorsee und bilden so die schwersten Komponenten des 
NADW, das Untere und das Mittlere NADW. Die dritte und leichteste Komponente des 
NADW, das Obere NADW, erhalt eine Injektion von warmen, sauerstoffarmen und besonders 
salzreichem Wasser aus dem Mittelmeer und ist anhand der dadurch verhÃ¤ltnismaÂ§ hohen 
Salzgehalte bis in den antarktischen Raum deutlich verfolgbar (DIETRICH ET AL. 1975). Ein 
tiefer westlicher Randstrom verfrachtet das NADW unterhalb des Golfstroms entlang des 
nordamerikanischen Kontinents nach Siiden. Es wird davon ausgegangen, daÂ dieser Strom in 
der Regel nicht wesentlich tiefer als 4000 m reicht. Am KontinentalfuÃ vor Neuschottland 
laÂ§ sich jedoch mit Hilfe von Meeresbodenphotographien der EinfluÃ starker KonturstrÃ¶m 
noch unterhalb von 4500 m nachweisen (TUCHOLKE T AL. 1985). Diese tiefen aquatorwarts 
flieÃŸende KonturstrÃ¶m transportieren auÃŸe Unterem NADW auch einen betrÃ¤chtliche 
Anteil rezirkulierten AABW's zurÃ¼c nach Siiden. Unterhalb von etwa 5000 m und sÃ¼dlic 
von ungefÃ¤h 40 ON sind die Tiefseeebenen des Nordamerikanischen Beckens (Hatteras 
Abyssal Plain und Nares Abyssal Plain) dann vollstÃ¤ndi Ãœberflute von AABW. 
Im subpolaren Bereich des westlichen Nordatlantiks ist erstaunlich wenig Ã¼be die rezente 
Verteilung benthischer Foraminiferen des Kontinentalhanges und der Tiefsee bekannt. Auch 
die Faunen der DavisstraÃŸ und des Baffinmeeres nÃ¶rdlic der Labradorsee sind nur durch 
wenige Proben aus Wassertiefen zwischen etwa 100 und 900 m belegt (OSTERMAN & 
NELSON 1989). Dagegen sind von den nordÃ¶stliche kanadischen Schelfgebieten in den letz- 
ten Jahren eine Reihe von Untersuchungen publiziert worden (THOMAS & SCHAFER 1982; 
VILKS ET AL. 1982; MUDIE ET AL. 1984). Ã„lter Arbeiten von SCHNITKER (1974b; 1979) und 
STREETER (1973), wobei letzterer auf einen Datensatz von PHLEGER ET AL. (1953) zurÃ¼ck 
griff und mit Hilfe moderner multivariater Statistik neu gruppierte, zahlen zu den Pionierwer- 
ken der modernen SynÃ¶kologi benthischer Foraminiferen, beziehen sich jedoch auf verhÃ¤lt 
nismÃ¤ÃŸ "dÃ¼nne Datensatze aus dem gesamten Nordatlantik. Dennoch markieren diese Ar- 
beiten den Beginn der Erkenntnis, daÂ sich benthische Foraminiferen als ausgezeichnetes 
Werkzeug fÃ¼ palaoÃ¶kologisch und palÃ¤oozeanographisch Rekonsstruktionen eignen kÃ¶nn 
ten (vgl. DOUGLAS & WOODRUFF 198 1 ; SCHNITKER 1994). 
Zu den ersten quantitativen Arbeiten, die die rezente Verbreitung benthischer Foraminiferen 
auf dem nÃ¶rdliche Kontinentalhang des Nordamerikanischen Beckens im Detail dokumentie- 
ren. geh6ren die Untersuchungen von SCHAFER & COLE (1982),  STREETER & LAVERY 
( 1 9 8 2 )  und MIL,LER & LOHMANN (1982),  letztere allerdings nur in der schwer vergleichbaren 
>250 um Fraktion (vgl. 3 .1 . ) .  WILLIAMSON ET AL. (1985) untersuchte die Lebend- und Tot- 
fauna vom Schelf und obersten Kontinentalhang vor Ne~ischottland mit modernen statisti- 
schen Methoden, aber basierend auf Backengreiferproben. Erst KAMINSKI (1985),  SCHRODER 
(1986) ,  THOMAS ET AL. (1990)  und CORLISS & EMERSON (1990)  konnten auf verhÃ¤ltnisn~Ã¤ 
sig ungestÃ¶rt OberflÃ¤chenprobe aus Kastengreifern zugreifen. SCHRODER ( 1 9 8 6 )  und 
KAMINSKI (1985)  legten das Hauptaugenmerk ihrer Untersuchungen auf die abyssale aggluti- 
nierende benthische Fauna, wghrend CORLISS & EMERSON (1990),  wie auch CORLISS ( 1 9 9  l), 
die infaunale Besiedlung des OberflÃ¤chensediment und die MikrohabitatansprÃ¼ch benthi- 
scher Foraminiferen in den Vordergrund ihrer Arbeiten stellten (vgl. 3.2.). Im folgenden wird 
die Verbreitung der benthischen Foran~iniferenfaunen des bathyalen und abyssalen nordame- 
rikanischen Kontinentalrandes und der angrenzenden Tiefseeebenen kurz zusammengefafit 
(vgl. auch LUKASHINA 1988;  MURRAY 1991).  Eine detaillierte Beschreibung der Faunen wird 
in PHLEGER ET AL. (1953).  WILLIAMSON ET AL. (1985),  SCHRODER (1986)  und THOMAS ET 
AL. (1990)  gegeben. 
Vor Ne~ischottland dominiert Aug~ilogerina arzg~~losa die Schelfkante und den obersten Konti- 
ncntalhang auf sandigem Sediment bis etwa 400 m (WILLIAMSON ET AL. 1984) .  In  500 n~ 
Wassertiefe finden SCHAFER & C O L E  (1982)  eine Lebendfauna, die von Aderco t ryma 
glomerafa und Nonionella labradorica dominiert wird. Unterhalb dieser Fauna ist eine von 
Cribroelphidium excavatum forma clavata geprÃ¤gt Vergesellschaftung bis in etwa 2500 n~ 
Wassertiefe vorherrschend (SCHAFER & COLE 1982; STREETER & LAVERY 1982; THOMAS 
ET AL. 1 9 9 0 ) .  " Weiter sÃ¼dlich zwischen New York Bucht und Kap Hatteras, charakterisiert 
Murray (1991 : 84) vertritt in seiner Synthese die Auffassung, daÂ die sonst nur von Schelf- und Epikontinental- 
mecren oder aus Astuaren und Fjordsystemen bekannte Art C, excavatum am Kontinentalhang vor Neuschott- 
land nicht hangab transportiert worden sein kann. da gefÃ¤rbt Exemplare den autochthonen Befund belegen. Er 
beruft sich auf die Funde von SCHAFER & COLE (1982). Diese Autoren selbst halten es jedoch fÃ¼ durchaus 
wahrscheinlich. daÂ lebende adulte wie juvenile Individuen vom Schelf bis auf den mittleren Hang transportiert 
worden sein kflnnten. Sogar eine von C. excavafiiin dominierte Fauna auf dem Ã¤uÃŸer Schelf kÃ¶nne 
WILLIAMSON ET AL. (1984) eindeutig als Reliktfauna ansprechen. da lebende Individuen nicht gefunden vvur- 
den. Auch die Tatsache. daÂ sich lebende C. excavatum vom oberen und mittleren Hang keiner Mikrohabitat- 
Kategorie zuordnen lassen (vgl. 3.2.). deutet auf zusÃ¤tzliche Forschungsbedarf zur KlÃ¤run der Umweltan- 
priiclie dieser fÃ¼ palÃ¤oozcanograpliisch und -klimatische Interpretationen wichtigen Art (vgl. 5.1.4.). In der 
Norwegensec wurden lebende C. excavatuin nur auf dem Kontinentalschelf gefunden. Weit verbreitete Vorkom- 
incn einzelner leerer GehÃ¤us in ObcrflÃ¤chensedimente der tiefen Norwegensee wurden mit bioturbat aus plei- 
stoziinen Sedimenten eniporgewiihlte~i Verunreinigungen erkliirt (MACKENSEN ET AL. 1985). WÃ¤hren der 
letzten Vereisung sind diese Individuen. Ã¤hnlic wie heute im Nordpola~meer. aus driftendem Meereis ausgereg- 
net. in das vorher auf dem Schelf durch Ankereisbildung Elphidien eingefroren wurden (WOLLENBURG 1993). 
Bulimina maqinatci oberhalb von 1000 n~ und Uvigerina pe~zgr ina  zwischen 1000 und 3000 
m die Vergesellschaftungen des Kontinentalhanges 0 2 5 0  um: MILLER & LOHMANN 1982; 
STREETER & LAVERY 1982). Epistominella exigua ist nur in den Arbeiten, in denen die Frak- 
tion >63 pm bearbeitet wurde, Bestandteil der Fauna zwischen etwa 2500 und 4200 n~ (vgl. 
SCHAFER & COLE 1982; SCHRODER 1986; THOMAS ET AL. 1990; MURRAY 1991). Vermut- 
lich wurde diese Art, deren GrÃ¶ÃŸenmittelwe iner Population in der Regel um 125 pm liegt, 
die aber in arktischen Wassermassen meist kleiner bleibt, in den Arbeiten von STREETER & 
LAVERY (1982), CORLISS & EMERSON (1990) und CORLISS (1991), welche auf der Analyse 
der Fraktion >I50 Fm fuÃŸen icht erfaÃŸt Die aragonitische Hoeglundina elegans wird von 
allen Autoren aus Wassertiefen zwischen 2500 und knapp 4000 m beschrieben. Ebenso ist in 
allen Proben aus >4000 m Nuttallides umbonijer charakteristischer oder dominanter Bestand- 
teil. Alle Arbeiten stimmen auch darin iiberein, daÂ N. umbon(fei- mit der Ausbreitung von 
AABW assoziiert ist. 
Die nordÃ¶stliche Becken des Nordatlantiks grenzen im Norden an den Island-Schottland 
RÃ¼cke und im Osten an Europa. Man kann zwischen dem Islandbecken, dem WesteuropÃ¤i 
schen Becken und dem Iberischen Becken unterscheiden. Die prÃ¤gend Tiefen und Boden- 
wassermasse in den nordostatlantischen Becken oberhalb von Ca. 4000 n~ ist das NADW, das 
wegen eines hÃ¶here Anteils seiner tiefsten Komponente und der direkten Zufuhr durch den 
FÃ¤rÃ¶ba Kanal von manchen Autoren auch als Nordostatlantisches Tiefenwasser (NEADW) 
ausgeschieden wird (LONSDALE & HOLLISTER 1979). Unterhalb von 4000 m Wassertiefe 
werden auch die Ã¶stliche Meeresbecken des Atlantiks von AABW beeinfluÃŸt das durch die 
Romanche Bruchzone sowohl nach SÃ¼de als auch nach Norden vordringt (SCHLITZER ET AL. 
1985; SCHLITZER 1987). Ãœbe dem NEADW liegt das aus dem Mittelmeer durch die StraÃŸ 
von Gibraltar nach Norden und Westen sich ausbreitende Wasser, das z.B. im Golf von 
Biscaya zwischen 800 und 1200 m anzutreffen ist (CARALP 1984) und das sich in den 
nordwestlichen Becken mit den anderen Komponenten des NADW mischt. 
AuÃŸe den Ã¼berregionalen grobmaschig beprobten und weitgehend nur auf Sedimentkern- 
oberfliichen beruhenden Arbeiten (PHLEGER ET AL. 1953; STREETER 1973; SCHNITKER 
1974b; 1979; LUKASHINA 1983; 1988), gibt es erstaunlich wenige Untersuchungen Ã¼be die 
rezente Verteilung benthischer Foraminiferenfaunen im tiefen nÃ¶rdliche Nordostatlantik. Die 
international zugiinglichen Arbeiten konzentrieren sich auf das Rockallplateau und den euro- 
pÃ¤ische Kontinentalhang sÃ¼dwestlic von Irland und im Golf von Biscaya (CARALP 1984; 
MURRAY 1984; WESTON 1985). GefÃ¤rbte nach heutigem Standard entnommene Proben wur- 
den nur von einer LokalitÃ¤ bearbeitet (GOODAY 1986; GOODAY & LAMBSHEAD 1989). In 
diesen sehr detailliert durchgefÃ¼hrte Untersuchungen wird erstmalig ein direkter EinfluÃ von 
saisonalen Phytoplanktonbluten auf die benthische Foraminiferenpopulation in der Tiefsee be- 
legt. Epistominella e x i ~ i a  und eine Reihe anderer Arten werden als Opportunisten enttarnt, 
die am Meeresboden nach einer PlanktonblÃ¼t akkumulierende Phytodetrituslagen schnell be- 
siedeln und als Nahr~ingsq~~elle ausbeuten (GOODAY 1993). I11 der Literatur werden schon 
wenig spiiter durch E. e x i p a  dominierte fossile Faunen als Anzeiger von Gebieten saisonal 
und kurzzeitiger Hochproduktion mit anschlieÃŸende schneller Sedimentation von Phytode- 
tritus interpretiert (SMART ET AL. 1994). 
FÃ¼ den Zusammenhang vorliegender Studie bleibt zunÃ¤chs festzuhalten, daÂ generell an1 
oberen nordwest-europÃ¤ische Kontinentalhang strÃ¶mungsanzeigend Faunen vorherrschen, 
die von Lolmtula lobatula und von Aqnlogerina angiilosa dominiert werden. Eine von E. 
exig~in und Fonfhotia wiiellerstorfi geprÃ¤gt Fauna korreliert nach SCHNITKER (1974b) und 
WESTON in MURRAY (1984) mit der Verbreitung von NEADW. Epistominella exiguci jedoch 
ist nach GOODAY (1993) wesentlich an die Existenz von Phytodetrit~~s auf dem Meeresboden 
gekoppelt, also an das Vorkommen von PlanktonblÃ¼ten die nicht von Zooplanktern schon in 
der oberen WassersÃ¤ul konsumiert werden kÃ¶nnen Unterhalb von 4000 m Wassertiefe trÃ¤g 
dann Nuttallides ~imbonifer zur abyssalen Fauna bei (LUKASHINA 1988; MURRAY 1991). 
3.3.4. SÃ¼datlanti 
Westliche Becken 
Der westliche Sudatlantik steht nur im Ã¤uÃŸerst Suden Ã¼be die in 500 n~ Wassertiefe etwa 
780 km weite DrakestraÃŸ zwischen Feuerland und Antarktischer Halbinsel in Verbindung 
mit dem Pazifik (Abb. 5 ) .  Die Tiefseebecken des westlichen Atlantiks werden von denen des 
Ã¶stliche Atlantiks durch den Mittelatlantischen RÃ¼cke getrennt. Das nordwestliche Brasil- 
becken wiederum wird vom sÃ¼dwestliche Argentinienbecken durch die Rio Grande-Schwel- 
le abgeteilt. die jedoch durch den Vema und den Hunter Kanal Bodenwasserzirkulation zu- 
liiÃŸt SÃ¼dlic an das Argentinienbecken grenzt, getrennt durch das Scotiameer und den Scotia 
~ i icken, 'd ie  Weddellmeer Tiefseeebene an. In diesen Bereichen fÃ¼hr die plattentektonische 
Situation zu gewaltigen Reliefunterschieden, die zusammen mit dem durch die enge Drake- 
straÃŸ verursachten Diiseneffekt zu komplizierten StrÃ¶mungsverlÃ¤uf im Antarktischen Zir- 
k~impolarstrom fuhren. 
Wiihrend die antizyklonale Zirkulation der oberflÃ¤chennahe Wassermassen im SÃ¼datlanti 
durch das vorherrschende Windsystem angetrieben wird, steuern Meeresbodentopographie 
und Corioliskraft die thermohaline Zirkulation der Tiefen- und Bodenwassermassen. Diese 
r- 
Weddellmeer 
Abbildung 5: Bathymetrie des Siidatlantiks (GEBCO) mit Lage der auf ihren Gehalt an benthischen Foraminife- 
ren untersuchten Probennahmepunkte (zusammengezeichnet aus LOHMANN d978) .  MEAD & KENNETT 
(1987). MACKENSEN ET AL. (1990. 1993a. 1995), SCHMIEDL (1995). SCHMIEDL ET AL, (1997) und 
HARLOFF & MACKENSEN (1997). Tiefenlinien in Metern. 
verl2uft in den einzelnen Becken unterhalb von 3500 rn zyklonal (TUCHOLKE & EMBLEY 
1984: REID 1989). 11n SÃ¼datlanti lassen sich im wesentlichen drei verschiedene Tiefen- und 
BodenwasserkÃ¶rpe unterscheiden (Abb. 8a): das Ã¼berwiegen im Weddellmeer gebildete 
AABW, das NADW und das Zirkumpolare Tiefenwasser (CPDW) (REID 1989). Das CPDW 
wird durch den Antarktischen Zirkumpolarstrom (ACC) um den antarktischen Kontinent ge- 
trieben und setzt sich zu etwa 45 % aus Wassermassen aus dem Weddellmeer, zu 30 % aus 
dem Indik und Pazifik sowie zu 25 % aus NADW zusammen (BROECKER & TAKAHASHI 
1985). Dieses CPDW mischt sich im Scotiameer zu dem aus dem Weddellmeer ausstrÃ¶men 
den Weddelln~eertiefenwasser (WSDW), das dann auf d e n ~  Wege nach Norden im 
Argentinienbecken die 0-S-Charakteristika des klassischen AABW annimmt (WUST 1935). 
Irn nÃ¶rdliche Argentinienbecken und im Brasilbecken sind unterhalb des Antarktischen Zwi- 
schenwassers (AAIW) nur noch NADW und AABW zu unterscheiden. Die Tiefenlage der 
Grenze zwischen diesen Wassermassen, die heute bei ca. 4000 m liegt, gibt Auskunft Ã¼be die 
quantitative Beziehung zwischen Tiefenwasserbildung im Norden und Bodenwasserbildung 
in1 SÃ¼den und damit Ã¼be die wichtigsten Komponenten der globalen ozeanischen Zirkula- 
tion. Deshalb wurde hier in den westlichen Becken des SÃ¼datlantik schon frÃ¼hzeiti versucht, 
Stellvesfreter fÃ¼ die physikochemischcn Charakteristika dieser Wassermassen zu entwickeln 
und zu eichen. So hat LOHMANN (1978) in einer multivariaten Analyse der benthischen Fora- 
miniferenfauna von der Rio Grande-Schwelle Transferfunktionen zur quantitativen Rekon- 
struktion der in-situ-Tenlperatur und des Gehaltes an gelÃ¶ste Sauerstoff von AABW und 
NADW errechnet. Meines Wissens wurde jedoch keine dieser quantitativen Beziehungen auf 
pleistozÃ¤ne Kernmaterial angewendet und deren Funktionsfahigkeit getestet (siehe Kap. 5). 
WÃ¤hren LOHMANN (1978) nur auf ungefarbte Kolben- und Schwerelotoberflachen aus ei- 
nem lokal begrenzten Gebiet um den Vema Kanal und Rio Grande-Schwelle mit niedrigen 
Sedimentationsraten (<1 cmlka) zurÃ¼ckgreife konnte, und seine Analyse sich zudem noch 
auf die Fraktion >250 um beschrankte, stÃ¼tz sich die Arbeit von HARLOFF & MACKENSEN 
(1997) auf mit Bengalrot gefarbte MulticoreroberflÃ¤che aus dem Argentinienbecken und 
dem Scotian~eer. MACKENSEN ET AL. (1995) konnten dann weitere Proben aus dem Brasil- 
becken mit einbeziehen (siehe 3.4). Deshalb seien im folgenden nur kurz die wesentlichen Er- 
gebnisse und Verbreitungsmuster benthischer Foraminiferen aus diesen jÃ¼ngere Studien zu- 
sammengefa8t. Eine detaillierte Beschreibung der Faunen wird in HARLOFF & MACKENSEN 
(1997) gegeben. 
An1 oberen argentinischen Kontinentalhang korreliert eine von Angulogerina angulosa domi- 
nierte Fauna mit starken BodenstrÃ¶mungen Unterhalb dieses Hochenergiemilieus wird Uvi- 
gerina peregrina zur dominanten Art, angepaÃŸ an ruhigere Sedimentation und hohe orga- 
nisch-C-Fl~iÃŸraten Die hohe Siedlungsdichte unterhalb von 500 m Wassertiefe ist ein zusiitx- 
licher Hinweis auf kontinuierliche und hohe Nahr~~ngszufuhr  aus dem Pelagial. Zwischen 
Kalzitkompensationstiefe (CCD) und der durch U. peregrina geprÃ¤gte Fauna dominiert 
Niittallicles umhonifer die potentiell fossile Fauna und zeichnet damit hier im wesentlichen die 
Tiefenlage des AABW nach. In der lebenden Vergese l l s cha f tun~be r t r i f f t  jedoch 
Episto?~zi~~ellcr e x i p  die Zahl der N. umbo~zife~. und scheint damit nach GOODAY (1993). 
iihnlich wie in1 Kapbecken (SCHMIEDL 1995: SCHMIEDL ET AL.  1997), e ine  stark 
schwankende Phytodetrit~~szufuhr anzuzeigen (vgl. 3.3.3).  Die abyssalen Bereiche des 
Argentinienbeckens sind dann in1 wesentlichen von durch Cribrostomoides subglobo.sum und 
Psammo.s~~/z~zera,flisca dominierten Vergesellschaftungen charakterisiert. Dabei iiberwiegt der 
EinfluÂ von P. fuscn in Gebieten mit stÃ¤rkere Bodenwasserbewegung. In der toten und der 
potentiell fossilen Vergesellschaftung sind diese Faunen dagegen nicht erhalten und somit 
nicht zu unterscheiden. Sie gehen in einer gemeinsam von Eggerellci hraclyi und 
Martinoftiella communis dominierten Thanatoncoenose auf (HARLOFF & MACKENSEN 1997). 
Ostliche Becken 
Der Ã¶stlich SÃ¼datlanti grenzt im Nordosten an den afrikanischen Kontinent wiihrend er irn 
Siidosten mit dem Indischen Ozean in Verbindung steht. Im Westen verhindert der mittelat- 
antische Riicken den Austausch von Bodenwassern~assen mit dem Westatlantik. Mehrere 
nordost streichende Riickensysteme gliedern den Ã¶stliche SÃ¼datlanti in einzelne Becken, 
die Wassertiefen um 5500 m erreichen kÃ¶nne (Abb. 5). Die Guineaschwelle mit Wassertie- 
fen um 4000 ni grenzt das Guineabecken im Norden vom Angolabecken irn SÃ¼de ab.  Der 
WalfischrÃ¼cken der in seinem nordÃ¶stliche Abschnitt bis in Wassertiefen von kleiner als 
1000 m aufragt, trennt das Angolabecken vom Kapbecken. Mit Wassertiefen zwischen 3000 
m und 4000 nl grenzt der Agulhasriicken das Kapbecken vom sÃ¼dlic anschliefienden Agul- 
hasbecken ab. Der mittelozeanische Atlantisch-Indische RÃ¼cke bildet schlieÂ§lic die Grenze 
zu der Enderby Tiefseeebene in1 SÅ¸den 
NÃ¶rdlic von etwa 45 - 55  OS teilt das NADW bei seinem Eintritt in den ACC das CPDW in 
ein Oberes (UCPDW) und ein Unteres Zirkumpolares Tiefenwasser (LCPDl-' ;. Bei seiner 
Ausbreit~ing nach Norden gelangt das kalte und sauerstoffarn~e LCPDW Ã¼be den Atlantisch- 
Indischen Riicken in den Ã¶stliche SÅ¸datlantik in dem es die tiefsten Bereiche des Agulhas- 
und Kapbeckens bis in eine Wassertiefe von etwa 4000 m auffÃ¼ll (Abb. 8a). Erosionsstruktu- 
ren zeichnen den StrÃ¶mungsverla~~ nach (TUCHOLKE & EMBLEY 1984). Der WalfischrÃ¼cke 
verhindert zum GroÃŸtei eine weiter nach Norden fiihrende Ausbreitung des LCPDW. Nur 
geringe Anteile gelangen iiber tief eingeschnittene KanÃ¤l in das Angolabecken (SHANNON & 
CHAPMAN 1991). Bis auf Beimengungen von AABW (>0.9 'C). durch die Romanche Bruch- 
zone aus den westlichen Becken, werden die tiefen nordÃ¶stliche Becken durch NADW ge- 
prÃ¤g (POLZIN ET AL. 1996). VAN BENNEKOM & BERGER (1984) bestimmten fÃ¼ das Angola- 
becken unterhalb von 4800 m einen AABW-Anteil von 20-30%. 
Es liegen nur wenige untereinander schwer vergleichbare Arbeiten vor, die die rezenten Ver- 
bre i t~~ngsm~~ster  benthischer Foraminiferen im tiefen Ã¶stliche SÃ¼datlanti untersucht haben. 
So bearbeitete VAN LEEUWEN (1989) ungefÃ¤rbt KolbenlotoberflÃ¤chenprobe aus dem Ango- 
labecken, wÃ¤hren GOFAS (1978) zwar gefarbtes, besseres Probenmaterial von1 WalfischrÅ¸k 
ken analysierte, dieses jedoch nur in der >250 pm-Fraktion. Moderne Arbeiten, basierend auf 
gefÃ¤rbte KastengseiferoberflÃ¤chenproben sind von SCHIEBEL ( 1992) und TIMM (1 992) aus 
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Abbildung 6 Sicdlungsdichte (Individuen/IO cm2) benthischer Foraniinifcrenfaunen voi SW-Afnka Sehr hohe 
Siedlungsdichtcn sind an hochpioduktivc Beieiche mit Kustenauftiieb odei oreamsehen Auftrieb gebunden (aus 
SCHMIEDL 1995) 
dem Ã¤quatorialen Guineabecken sowie SCHMIEDL (1995) und SCHMIEDL ET AL. (1997) aus 
dem Kap- und dem Angolabecken verÃ¶ffentlich worden. Im folgenden sollen kurz d ie  Ver- 
breitungsmuster der benthischen Faunen aus dem sÃ¼dliche Angola- und dem Kapbecken 
sowie vom WalfischrÃ¼cke vorgestellt werden. Eine detaillierte Faunenbeschreibungen wird 
in SCHMIEDL (1995) gegeben. 
Generell lÃ¤Ã sich im EinfluÃŸbereic des kÃ¼stennahe Auftriebs und seines pelagischen 
Mischungsbereiches eine enge Kopplung der Faunenzusamrnensetzung an die HÃ¶h der Ex- 
portproduktion feststellen. Diese Faunen sind an sehr hohe NahrungsflÃ¼ss ins Bathyal von 
bis zu etwa 3 gCm-2x1 und niedrige Sauerstoffeehalte im Bodenwasser angepaÃŸ und beste- 
hen zu einem groÃŸe Anteil aus in der Regel endobenthisch lebenden Arten. Ebenso wie die 
Siedlungsdichte ist die Verbreitung dieser Hochproduktionsfaunen unabhÃ¤ngi von der 
Schichtung der Wassermassen (Abb. 6). Im Gegenteil, es sind scharfe laterale Unterschiede in 
AbhÃ¤ngigkei von den organisch-C-FluÃŸrate auszumachen (SCHMIEDL 1995). Diese Hoch- 
produktionsfaunen werden von Uvigerina peregrina, U.  auberiana, Melonis zuandami und M. 
barleeanus geprÃ¤gt Charakteristisch sind auch die tief infaunal lebenden Chilostomellen und 
Globobuliminen. 
In1 Gegensatz zu den vom KÃ¼stenauftrie und vom ozeanischen Auftrieb geprÃ¤gte Hochpro- 
duktionszonen zeigen die epifaunal dominierten Vergesellschaftungen in den oligotrophen 
Bereichen eine Anpassung an niedrige, saisonal schwankende NahsungsflÃ¼sse Die Verbrei- 
tung einer von Epistominella exigua dominierten Fauna scheint im Ã¶stliche SÃ¼datlanti an 
saisonal stark schwankende Phytodetrituszufuhr gebunden zu sein und damit die von 
GOODAY (1993) nachgewiesene opportunistische Lebensweise zu bestÃ¤tigen In den oligotro- 
phen Flankenbereichen des WalfischrÃ¼cken lÃ¤Ã sich die hoch-diverse Osangularia-culter- 
Vergesellschaftung und die Ticfenverbreitung von Cibicidoides kullenbergi und Melonis 
pompilioides mit dem Kernbereich des NADW in etwa 1600 m bis 3700 m Wassertiefe korre- 
lieren. Die abyssalen Bereiche des Kap- und Angolabeckens werden durch die Nuttallides- 
umbonifer -Fauna besiedelt. Diese Fauna bevorzugt den Lebensraum im karbonat-aggressiven 
Milieu zwischen Kalzitlysokline und CCD. An exponierten Stellen im Kuppenbereich des 
WalfischrÃ¼cken auÃŸerhal hohes NahrungsflÃ¼ss und unter hohen StrÃ¶mungsgeschwindig 
keiten mit sandreichen Sedimenten dominiert die Globocassidulina-subglobosa-Vergesell- 
schaftung die benthische Foraminiferenfauna. 
Allgemein beeinfluÃŸ die Zusammensetzung des Substrats die Verbreitung agglutinierender 
Arten auÃŸerhal der Hochproduktionsgebiete. Die Gattungen Rhiwmnzina, Reophax, Psam- 
mosphciera und Lqenammina sind bevorzugt auf sandreichen Sedimenten unter hÃ¶here 
Bodenwasserstrom~~ngsintensitiiten zu finden. 
Frontenbereich zwischen Weddellmeer und Atlantik 
Die ozeanographische Grenze zwischen Weddellmeer und SÃ¼datlanti kann durch d ie  Nord- 
grenze des Antarktischen Zirk~~mpolarstroms (ACC) definiert werden (ORSI ET AL. 1993). 
Der ACC ist das grÃ¶ÃŸ rezente ozeanische Stromsystem und wird mit einer geschÃ¤tzte 
Transportkapazitiit von 130 Sv und Durchschnittsgeschwindigkeiten von 25-30 cm/s an der 
Oberfliiche und ungefÃ¤h 10 cm/s in 3000 m Wassertiefe von den vorherrschenden Westwin- 
den ostwÃ¤rt getrieben. Es setzt sich aus mehreren schnell und krÃ¤fti flieÃŸenden bis zum 
Meeresboden reichenden, Strombiindern zusammen, die durch starke Salzgehalts- und Tem- 
peraturgradienten von Zonen relativer Ruhe getrennt sind (WHITWORTH & NOWLIN 1987; 
PETERSON & STRAMMA 199 1). In der Polarfrontzone, die im SÃ¼de durch die Polarfront und 
in1 Norden durch die Subantarktikfront begrenzt und definiert wird, trifft kaltes, relativ salzar- 
mes antarktisches OberflÃ¤chenwasse auf warmes, salzreicheres subantarktisches Wasser aus 
dem Norden. Hier bildet sich durch Mischungein grol3er Teil des nach Norden abtauchenden 
Antarktischen Zwischenwassers (AAIW), das in Tiefen <I000 m bis zum Ã„quato 
nachweisbar ist (REID 1989). Dic Polarfront selbst liegt heute im zirkumpolaren Mittel zwi- 
schen Ca. 52 O und 53 OS (HELLMER 1985). Aufgrund des starken thermischen Gradienten bil- 
det die Polarfrontzone eine Verbreitungsbarriere fÃ¼ viele planktische Organismen. Wichtiger 
noch, durch den Auftrieb nordatlantischen und nÃ¤hrsalzreichen antarktischen Zirkumpolar- 
und Weddellmeer-Tiefenwassers (NADW, CPDW und WSDW) ist an die Polarfrontzone und 
hauptsÃ¤chlic die Antarktische Zone (zwischen Polarfront und Nordgrenze des Weddellwir- 
bels) ein HochproduktionsgÃ¼rte gebunden (WEFER & FISCHER 1991). Die dort stark saisona- 
le Primiirproduktion mit hohen Akkumulationsraten von Biogenopal manifestiert sich am 
Meeresboden im Sediment als sogenannter OpalgÃ¼rte (DEFELICE & WISE 198 1; BURCKLE & 
CIRILLI 1987; BOHRMANN ET AL. 1992). 
Neben den1 oberflÃ¤chennahe Export von Antarktischem OberflÃ¤chenwasse Ã¼be den ACC 
hinweg durch die Bildung von AAIW, wird WSDW im Westen unter dem ACC in den west- 
lichen Atlantik transportiert (ORSI ET AL. 1993). Der weitaus grÃ¶l3er Teil des antarktischen 
Wassern~assenexpoi-ts besteht jedoch aus WSDW, das sich entlang der nÃ¶rdliche Grenze des 
Weddellwirbels in1 ACC mit CPDW gemischt hat, und dann als LCPDW im Ã¶stliche Sektor 
bis ins Kapbecken und in1 westlichen Sektor als klassisches (WUST 1935) Antarktisches 
Bodenwasser (AABW) bis 40 ON, die tiefsten Bereiche der atlantischen Becken ausfÃ¼ll 
(MANTYLA & REID 1983; REID 1989). Das junge WSBW aus dem abyssalen Weddellmeer 
vermischt sich mit der Zeit mit dem Ã¤lteren Ã¼berlagernde unteren WSDW und kann nur so, 
als etwas leichteres und wÃ¤rmere Wasser (>-0.7 'C, REID ET AL. 1977). Å¸be den oben be- 
schriebenen Weg den Weddellwirbel verlassen. 
Die ersten quantitativen Untersuchungen der rezenten benthischen Foraminiferenfaunen sind 
Mitte der 60-er Jahre von Orville L. BANDY (USC, Los Angeles) initiiert worden und geben 
auch heute noch einen ausgezeichneten Ãœberblic Ã¼be die  Taxonomie und Faunenzusam- 
mensetzung, sind aber aufgrund des damaligen Standes der Probennahmetechnik mit moder- 
nen Methoden statistisch nicht immer zuverlÃ¤ssi auswertbar (ECHOLS 197 1 : HERB 197 1). 
Einen Fortschritt brachten die Arbeiten von MEAD (1985) und MEAD & KENNETT (1987), die 
auf der Analyse von PilotkernoberflÃ¤che beruhen. Jedoch erst MACKENSEN (1987a), 
MACKENSEN et al. (1993a; 1995) und HARLOFF & MACKENSEN (1997) konnten mit Hilfe 
des Multicorers ungestÃ¶rt SedimentoberflÃ¤chenprobe entnehmen und auf ihren Gehalt an 
lebenden und toten benthischen Foraminiferen hin untersuchen. Im folgenden wird die Ver- 
Breitling der benthischen Foraminiferenfa~inen im Bereich der antarktischen Polarfrontzone 
zwischen der DrakestraÃŸ im Westen und SÃ¼dafrik im Osten kurz zusanmengefaÃŸt Eine de- 
taillierte Beschreibung der Faunen des westatlantischen Sektors wird bei MEAD (1985) 
MEAD & KENNETT (1987) und HARLOFF & MACKENSEN (1997) gegeben. Die Faunen des 
Ã¶stliche Sektors werden von MACKENSEN ET AL. (1993a) beschrieben und diskutiert. 
Die unteren bathyalen und abyssalen Bereiche des Scotiameeres, die von AABW und CPDW 
erfÃ¼ll sind. werden wie im Argentinienbecken unterhalb der CCD durch sandschalige Faunen 
geprÃ¤gt Auch hier korreliert eine von Psammosphaerafusca dominierte Fauna mit grobkÃ¶mi 
gem Sediment und hohen BodenwasserstrÃ¶n~ungen wogegen eine von Cribrostomoides 
su l~glo l~os i i~~z  geprÃ¤gt Vergesellschaftung auf feinkÃ¶rnigere pelagischen Sedimenten vor- 
herrscht. Oberhalb der CCD und nÃ¶rdlic der Polarfront wird Nuftallides i imbo~~{fer  charak- 
teristischer Bestandteil der von AABW Å¸berstrichene Bereiche des Meeresbodens. Die hoch- 
produktiven Bereiche werden in den tieferen Gebieten sÃ¼dlic der Polarfront durch die sand- 
schalig dominierte Reophax d/ff7;[giformis -Fauna und nÃ¶rdlic der Front auf der Maurice 
Ewing Bank und dem Islas Orcadas RÅ¸cke durch eine von Bulimina aculeata und Eggerella 
bradyi charakterisierte Vergesellschaftung geprÃ¤g (MEAD & KENNETT 1987: HARLOFF & 
MACKENSEN 1997). 
Im Osten setzt sich eine aus dem abyssalen Weddellmeer kommende sandschalige Fauna bis 
ungefÃ¤h 53 OS nach Norden fort. Sie wird in ihrem fossil erhaltungsf'2higen Anteil charakte- 
risiert durch M. iiodulosa und dominiert sÃ¼dlic des Atlantisch-Indischen Riickens bis in 
Wassertiefen von unterhalb 3000 m. NÃ¶rdlic des RÃ¼cken aber. in der Antarktischen Zone, 
dominiert diese Fauna nur noch bis unterhalb von 4000 m Wassertiefe. Der Tiefenunterschied 
in der Lage der Faunengrenze folgt der Lage der CCD und fÃ¤ll mit der Nordgrenze des 
EinfluÃŸbereich des Weddellwirbels zusammen. Oberhalb der CCD, jedoch unter 2500 m, 
sowie nÃ¶rdlic des Weddellwirbels und sÃ¼dlic der Polarfont, wird N. iimbonifer unterge- 
ordneter aber charakteristischer Bestandteil der toten und der potentiell fossilen Fauna. Hier, 
in der Antarktischen Zone und dem sÃ¼dlichste Teil der Polarfrontzone, also dem Hochpro- 
duktionsgÃ¼rte entsprechend, wird diese Fauna durch hohe Bestandteile infa~inaler Arten, wie 
Pullenia butlloicles und Melonis pompilioides, Ã¼berprÃ¤g Dominant wird N. ~mbon i f e r  dann 
erst auÃŸerhal des HochproduktionsgÃ¼rtel in den tiefsten Bereichen nÃ¶rdlic der Polarfront 
bis weit hinein ins Kapbecken. Die N. iimbonifer--Fauna zeichnet damit den von Siiden 
kommenden Ausstrom des unteren CPDW nach (MACKENSEN ET AL. 1993a). 
Von Norden kommend prÃ¤g eine von E. exigua dominierte Fauna die vom NADW Ã¼berstri 
chenen Gebiete mittlerer Wassertiefe. Im Hochproduktionsgiirtel jedoch, zwischen 55 und 48 
OS, wird diese Fauna oberhalb von 2000 n~ bis auf etwa 800 m von einer durch die infaunale 
B. aculeata charakterisierten Fauna stark Ã¼berprÃ¤g Die B. ac~ileata Vergesellschaftung domi- 
niert demnach die benthische Fauna in den Bereichen des HochproduktionsgÃ¼rtels die mit 
dem vom NADW iiberstrichenen Meeresboden zusammenfallen. UnabhÃ¤ngi von Wasser- 
massen und Nahrungszufuhr, aber korreliert mit grobem Sediment und starken BodenstrÃ¶ 
mungen zwischen 400 und 900 nl Wassertiefe, dominiert die A. ~ 1 0 . ~ ~ 1  Vergesellschaftung. 
3.3.5. Weddellmeer 
Das Weddellmeer, als atlantischer Teil des SÃ¼dpolarmeeres ist in1 Westen durch die Antarkti- 
sche Halbinsel und im Osten durch den ostantarktischen Kraton begrenzt (Abb. 5). Vom SÃ¼d 
atlantik kann es morphologisch im Westen durch den ScotiarÃ¼cke und im Osten durch den 
Atlantisch-Indischen RÃ¼cke abgegrenzt werden. Hier findet heute, und fand vermutlich auch 
wÃ¤hren langer Zeitabschnitte im KÃ¤nozoikum der grÃ¶ÃŸ Teil der globalen Bodenwasserpro- 
duktion statt. Der ProzeÃ der rezenten antarktischen Bodenwasserbildungist noch nicht vÃ¶lli 
verstanden. Es herrscht aber Einigkeit unter den Ozeanographen, daÂ unter den gegebenen hy- 
drographischen Bedingungen, zwei wesentliche Prozesse ablaufen kÃ¶nnen die sich ergÃ¤nzen 
oder aber auch ablÃ¶se kÃ¶nnen Zum einen wird schweres Wasser durch die AbkÃ¼hlun von 
relativ salz reichen^ Zirkun~polaren Tiefenwasser (CPDW), das durch den Weddellwirbel aus 
dem Antarktischen Zirkumpolarstrom (ACC) abgeschnÃ¼r wurde, unter den weit ausgedehn- 
ten Schelfeisgebieten hauptsÃ¤chlic im SÃ¼dweste des Weddellmeeres gebildet (FOLDVIK ET 
AL. 1985; FOLDVIK & GAMMELSR0D 1988). Zum anderen wird in den Kiistenpolynyen Ã¼be 
dem Schelf durch stÃ¤ndige Ausfrieren und gleichzeitiges Freihalten der WasseroberflÃ¤ch 
durch katabatische Winde eine salzreiche, sehr kalte OberflÃ¤chenwasserschich erzeugt, die 
unter bestimmten Bedingungen konvektiv auf den Kontinentalschelf sinkt und dann den Hang 
hinunter bis in die Tiefsee stÃ¼rze kann (KILLWORTH 1983; FOSTER ET AL. 1987). 
Die erste quantitative Verbreitungsanalyse benthischer Foraminiferen aus dem Weddellmeer 
beruht auf der Bearbeitung von 58 Kolbenlot- und Pilotkernoberflachen (ANDERSON 1975). 
Es wurden sechs charakteristische Faunenvergesellschaftung unterschieden, deren Verbrei- 
tung irn wesentlichen durch die Bodenwassermassen, die Wassertiefe und den Grad der Kar- 
bonataggressivitÃ¤ des Bodenwassers gesteuert sein sollten. Erst MACKENSEN ET AL. (1990) 
konnten ungestÃ¶rt KastengreiferoberflÃ¤chenprobe entnehmen, mit Bengalrot farben und be- 
arbeiten. Es zeigte sich, daÂ in der Antarktis frÃ¼hdiagenetisch Prozesse die Zusammenset- 
zung der benthischen Foraminiferenfaunen besonders stark und unterschiedlich beeinflussen, 
je nach Anteil der agglutinierenden Foraminiferen an der Gesamtfauna (MACKENSEN & 
DOUGLAS 1989). Dieser Anteil an agglutinierenden Foraminiferen wiederum wird hauptsÃ¤ch 
lich gesteuert durch die Karbonataggressivitat des Milieus direkt am Meeresboden. Die Lage 
der CCD wird wesentlich durch die HÃ¶h der Exportproduktion Ã¼be der Schelfkante beein- 
fluÃŸ (FUTTERER ET AL. 1988; MACKENSEN ET AL. 1990; GROBE & MACKENSEN 1992). Im 
folgenden wird die Vcrbreit~~ng der benthischen Foraminiferenfaunen des Weddellmeeres 
kurz zusammengefaÃŸt Eine detaillierte Beschreibung der Faunen wird in MACKENSEN ET AL. 
(1990) und MACKENSEN & m U G L A S  (1989) sowie in ANDERSON (1975) gegeben. 
Am Ã¶stliche Kontinentalrand des Weddellmeeres wird die erhaltungsfahige Fauna des Konti- 
nentalabfalls und des oberen Hanges durch eine A. uizgulosa dominierte Vergesellschaftung 
geprÃ¤g (MACKENSEN ET AL. 1990). ANDERSON (1975) untersuchte vergleichsweise wenige 
Proben vom Kontinentalhang fand aber auf dem sÃ¼dÃ¶stlich Kontinentalschelf A. angulosu 
mit Anteilen Ã¼be 50% an der karbonatischen Gesamtfauna. Auch SCHMIEDL & MACKENSEN 
(1993) zahlten in der Lebendfauna wie in der Totfauna von A. aizgulosa dominierte Faunen 
auf dem Ã¶stliche Schelf. Das Verbreitungsgebiet dieser Fauna korreliert mit sandigem Sub- 
strat und relativ hohen StrÃ¶mungsgeschwindigkeite des sÃ¼dwes verlaufenden Antarktischen 
KÃ¼stenstrom (CARMACK & FOSTER 1975; FOLDVIK ET AL. 1985). Unterhalb der A. 
mgulosa Fauna wird der obere Kontinentalhang, im Osten dominant und westlich von 10 OE 
abnehmend, von der B. aculeata Vergesellschaftung abgelÃ¶st Die Verbreitung dieser Fauna 
ist klar gekoppelt an den Kern des warmen CPDW und ruhige politische Sedimentation mit 
saisonal hohen organisch-C-FluÃŸrate (MACKENSEN ET AL. 1990; BATHMANN ET AL. 1991). 
Durch die saisonal sehr hohe PrimÃ¤rproduktio Ã¼be dem Schelf und entsprechend hohe 
organisch-C-Fluaraten auch zum oberen Kontinentalhang wird durch den Zerfall und bakteri- 
ellen Abbau der organischen Substanz die Grenzschicht MeerIMeeresboden und das Poren- 
wasser kalziumkarbonatlÃ¶send so daÂ als erhaltungsfahige Vergesellschaftung eine von M. 
nodulosa dominierte agglutinierende Fauna zurÃ¼c bleibt. 
Am Ã¶stliche Kontinentalrand, zwischen 2500 m und 3500 n~ Wassertiefe wird die Totfauna 
und die fossil erhaltungsfÃ¤hig Fauna von 0. umbona t~~s  und E. exigiia dominiert. Unterhalb 
von 3500 m dominiert bis zur CCD Nuttallirles umbo~z(fer. Die Lebendfauna wird jedoch in 
den flacheren Bereichen des Hanges von der agglutinierenden Art C. .s';ibglobosum und in den 
grÃ¶ÃŸer Wassertiefen von Reophaxpilulifer und Cyclmmina  piisilla dominiert. Im wesentli- 
chen prÃ¤ge sandschalige Arten mit geringen Anteilen von N. umbonifer die benthische Fora- 
miniferenfauna des abyssalen Weddellmeeres unterhalb von 2500 m vor der Antarktischen 
Halbinsel und unterhalb von 3500 m am Ã¶stliche Kontinentalrand (ANDERSON 1975; 
MACKENSEN 1987a). 
3.4. Begrenzende UmweltansprÃ¼che Synthese 
In den vorangegangenen Abschnitten dieses Kapitels wurde zunÃ¤chs ein Ãœberblic Ã¼be die 
Mikrohabitatanspriiche verschiedener Arten unter unterschiedlichsten groÃŸskalige Umwelt- 
bedingungen gegeben (3.2). Dann wurde die Verbreitung bestimmter Tiefseevergesellschaf- 
tungen und Artengruppen im Atlantik zwischen Nord- und SÃ¼dpo im Detail vorgestellt und 
den Ã¶kologische Bedingungen in den jeweiligen Ozeanbecken regional zugeordnet (3.3). Im 
folgenden sollen nun alle 168 OberflÃ¤chenprobe des Nordpolarmeeres (WOLLENBURG 1995) 
und des EuropÃ¤ische Nordmeeres (MACKENSEN ET AL. 1985; MACKENSEN 1987b; 
MACKENSEN & HALD 1988) in einem Datensatz zusammengefaÃŸ und mit einem analog zu- 
sammengefaÃŸte Datensatz aus 253 Proben des Weddellmeeres (MACKENSEN ET AL. 1990) 
und des Siidatlantiks (MACKENSEN ET AL. 1993a; MACKENSEN ET AL. 1995; HARLOFF & 
MACKENSEN 1997; SCHMIEDL ET AL. 1997) verglichen werden. Damit werden erstmalig 
mehr als 420 qualitativ hochwertige, mit Bengalrot gefÃ¤rbte nach einheitlicher Methode ent- 
nommene und mit demselben taxonomischen Konzept bearbeitete Tiefseeproben aus mittleren 
und hohen Breiten statistisch gemeinsam analysiert, um mÃ¶glichs global gÃ¼ltig Beziehungen 
zwischen Arten, Artengruppen und Vergesellschaftungen aufzudecken und zu belegen (Abb. 
3, 5). Diese Untersuchungen liefern die Basis fÃ¼ die Zusammenstellung eines Teils der in der 
PalÃ¤oozeanographi hohes Breiten nutzbaren Stellvertreterdaten (Kapitel 5). Deshalb soll hier 
im wesentlichen die fossil erhaltungsfÃ¤hig Vergesellschaftung sensu MACKENSEN ET AL. 
(1990) in ihrer AbhÃ¤ngigkei von physikochemischen und trophischen Umweltbedingungen 
diskutiert werden (zur Methodik 3.1). Die multivariate Analyse erfolgte mit Hilfe eines kom- 
merziell vertriebenen Programmpakets (SYSTAT) nach MACKENSEN ET AL. (1995). 
3.4.1. Multivariate Analyse 
Die 99 Arten, die im Nordpolarmeer und EuropÃ¤ische Nordmeer, beziehungsweise die  139 
Arten. die im Weddellmeer und im SÃ¼datlanti mit wenigsten 1% an mindestens zwei Sta- 
tionen vorkommen, wurden mit Hilfe einer Hauptkomponentenanalyse auf der N-Halbkugel 
zu sieben und auf der S-Halbkugel zu neun Vergesellschaftungen (PC) zusammen gefaÃŸ 
(Tab. 6). 
PC Dominante Arten Wei te Assoziierte Arten Wei te 
11) SÃ¼datlanti und Weddellmeer 
1 h'uttdlides iiiiibonifer 
% Varianz 
P-o murrhina 2.49 
Tabelle 6: Potentiell fossil erhaltungsfihise Vergesellschaftungen benttiischer Foraminiferen in1 Nordpolarmeer 
und Europ3ischen Nordmeer (a) sowie in1 Weddelln~eer und im SÃ¼datlanti (h)  mit ihren dominanten und 
charakteristischen Arten und prozentualen Anteilen der durch die jeweilige Hauptkomponente (PC) erklÃ¤rte 
Varianz des Gesamtdatcnsatzes. Die PC-Werte geben (unabhÃ¤ngi von1 Vorzeichen) ein Mal3 fÃ¼ die Bedeutung 
der jeweiligen Arten innerhalb der Vergesellscliaf'tu~~g. Gerechnet nach Rohdaten aus MACKENSEN ET AL. 
(1 985. 1990. 19932. 19951, MACKENSEN ( 1987h). MACKENSEN & HALD (1 988). WOLLENBURG (1995). 
SCHM1EDL (1995). SCHMIEDL ET AL. (1997) und HARLOFF & MACKENSEN (1997). 
Mit Hilfe einer multiplen Regressionsanalyse wurden die durch die Hauptkomponentenanaly- 
se entsprechend ihrer Faunenzusamniensetz~~ng durch Ladungen beschriebenen Proben mit 
den gemessenen Un~weltparametern in Beziehung gesetzt. Neben der Wassertiefe und der 
geographischen Position der Probe wurden wÃ¤hren der Probennahnie gemessene Tem- 
peraturen und SalinitÃ¤te der Bodenwassermassen mit den Faunen korseliert. KomgrÃ¶ÃŸenz 
sammensetzung, Karbonat- und organisch-C-Gehalte des Sediments wurden zum Ã¼ber 
wiegenden Teil an1 gleichen Material wie die Fauna bestimmt (MACKENSEN ET AL. 1985: 
M A C K E N S E N  1987b; G R O B E  & M A C K E N S E N  1992; MACKENSEN ET AL. 1995: 
WOLLENBURG 1995; HARLOFF & MACKENSEN 1997). Nur fÃ¼ den sÃ¼dliche Datensatz 
konnten der Gehalt an gelÃ¶ste Sauerstoff mittels Interpolation zwischen nahegelegenen 
GEOSECS-Stationen und aus publizierten meridionalen Schnitten nach REID (1989) ermittelt 
werden. Ebenfalls nur fÃ¼ den SÃ¼de konnte die Exportproduktion auf der Basis von PrimÃ¤r 
produktionsschÃ¤tzungen wie sie von BERGER (1989) zusammengezeichnet wurden, vorge- 
nommen werden (MACKENSEN ET AL. 1995). In1 Norden sind verlÃ¤ÃŸlic Angaben in ausrei- 
chender Dichte nur fÃ¼ das EuropÃ¤isch Nordmeer zu extrahieren; Angaben fÃ¼ das Nordpo- 
larmeer sind nur sporadisch, z.T. widersprÃ¼chlic und in fÃ¼ diese Untersuchung zu geringer 
Anzahl vorhanden (siehe SATHYENDRANATH ET AL. 1995; WOLLENBURG 1995). Neueste 
Daten zeigen zum Beispiel selbst fÃ¼ die zentralen ganzjÃ¤hri eisbedeckten und daher als ex- 
trem niedrig-produktiv geltenden Gebiete des Nordpolarmeeres eine um bis zu 10-fach hÃ¶her 
Prin~Ã¤rproduktio als bisher angenommen an (AAGAARD ET AL. 1996; MACDONALD 1996; 
WHEELER ET AL. 1996). 
Die Ergebnisse der Regressionsanalyse sind in Tabelle 7 so zusammengefaÃŸt daÂ sowohl die 
einfachen Korrelationskoeffizienten zwischen einzelnen Umweltparametern und den Faunen 
(PC) angegeben sind (sofern die multiple Regression Ã¼berhaup einen signifikanten EinfluÂ 
des einzelnen Parameters auf die Faunenzusammensetzung ausmachen konnte), als auch die 
a) Norden I P C ~  P C 2  PC3 PC4 PCS PC6 PC7 
Multipler R 0 .73  0.59 0.73 0.64 0.72 0.79 0.64 
Prohenzahl 177 86 93 97 168 96 121 
Wassertiefc 1 -0.55 -0.76 0.28 
Breite I 0.18 -0.41 -0.66 -0.68 0.55 
Tabelle 7a: Im oberen Teil sind die Korrelationskoeffizienten "r" der einfachen linearen Korrelation zwischen 
einzelnen Umweltpararnetern und den Faunen (PC-Ladungen) aus dem Nordpolarmeer und dem EuropÃ¤ische 
Nordmeer gegeben, die durch die schrittweise multiple Regression als signifikant die Faunenzusamrnensetzung 
beeinflussend ausgewiesen wurden. In den unteren zwei Zeilen wird der multiple Korrelationskoeffizient "Rn, 
der den kombinierten Einflui3 der UmweltgrÃ¶8e auf die Faunenzusammensetzungangibt, sowie die Zahl der in 







0.13 -0.13 -0.15 
0.67 0.09 0.09 0.52 -0.31 
0.13 -0.22 -0.09 0.50 0.63 
0.13 0.21 -0.06 
-0.17 0.01 
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Tabelle 7b: Im oberen Teil sind die Korrelationskoeffizienten "r" der einfachen linearen Korrelation zwischen 
einzelnen Umweltparametern und den Faunen (PC-Ladunsen) aus dem Weddellmcer und dem SÃ¼datlanti 
gegeben. die  durch die schrittweise multiple Regression als signifikant die Faunenzusammensetzung 
beeinflussend ausgewiesen wurden. In den unteren zwei Zeilen wird der multiple Korrelationskoeffizient "Rn. 
der den kombinierten EinfluÃ der UmweltgrÃ¶ÃŸ auf die Faunenzusammensetzung angibt. sowie die Zahl der in 
die multiple Regression eingegangenen Proben gegeben. 
Multipler R 
No. of samples 
multiplen Korrelationskoeffizienten (R), die den EinfluÃ der kombinierten UmwelteinflÃ¼ss 
auf die Fauna beschreiben. Der multiple Korrelationskoeffizient "R" gibt an, wie gut oder 
schlecht das Verbreitungsmuster einer benthischen Foraminiferenfauna, so wie diese durch 
die Hauptkomponentenanalyse definiert wurde, durch den kombinierten EinfluÃ derjenigen 
UmweltgrÃ¶ÃŸ erklÃ¤r werden kann, die mit 95-prozentiger Wahrscheinlichkeit Ã¼berhaup 
einen steuernden linearen EinfluÃ auf die Verbreitung einer Fauna ausÃ¼ben 
0.77 0.88 0.76 0.70 0.40 
175 75 171 75 171 
Um die Verbreitung der Faunen in Beziehung zu Position und Lage in den Ozeanbecken 
anschaulich darstellen zu kÃ¶nne und die PlausibilitÃ¤tsprÃ¼fu der rechnerisch ermittelten 
Korrelationen zu ermÃ¶glichen wurden die nÃ¶rdliche Positionen entlang des 0 "-Meridians 
zwischen 60 ON bis 90 ON und weiter entlang des 180 "-Meridians bis 85 ON entsprechend 
Wassertiefe und geographischer Breite in ein Profil projiziert (Abb. 3,  7). Ebenso wurden die 
siidlichen Positionen zwischen 72 O S  und dem Ã„quato auf Profile entlang der 30 "W- und 0 
"-Meridiane projiziert (Abb. 5 ,  8). In das N-Profil wurden zusÃ¤tzlic die PC-Ladungen von 
Stationen aus dem GrÃ¶nlandbecken wie sie von BELANGER & STREETER (1980), und in das 
westliche S-Profil die PC-Ladungen, wie sie von MEAD & KENNETT (1987) sowie von 
LOHMANN (1978) berechnet wurden, eingetragen. 
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0 







85 90 85 80 75 7 0 6 5 60 
Geographische Breite (ON) 
:\bbildung 7: Probenstationen im EuropÃ¤ische Nordmeer und Nordpolarmeer mit Verbreitung der dominanten 
benthischen Foraminiferenfaunen projiziert auf eine Schnittebene entlang des 0 "-Meridians verlÃ¤nger Ã¼be den 
N-Pol entlang 180 ' bis 85 ON (vgl. Abb. 3). Isothermen (2 0 Â¡ in rot. <0 "C in blau) umgezeichnet nach 
AAGAARD ET AL. (1985). NAW = Nordatlantisches Wasser, AW = Atlantisches Wasser. ASW = Arktisches 
OherflÃ¤chenwasscr ABW = Arktisches Bodcnwasscr. GSDW = GrÃ¶nlandscctiefenwasser NSDW = Norwegen- 
seetiei'enwasser. Dreiecke kennzeichnen Proben von den sÃ¼dliche Flanken des Island-FÃ¤rÃ¶er-RÃ¼cke die 
mathematisch in  den Probcnsatz eingingen aber graphisch aufgrund der gewÃ¤hlte Projektionsebene nicht be- 
rÃ¼cksichtig sind. Zusammengezeich~~et nach Daten aus BELANGER & STREETER (1980). MACKENSEN ET AL. 
(Â 1985). MACKENSEN (1 987b). MACKENSEN & HALD ( 1  988). WOLLENBURG (1995) entsprechend Tab. 6. 
Im folgenden sollen auf der Basis der Regressionsanalysen und der kartierten Verbreitungs- 
muster in den hohen Breiten die Okologie der Faunen und die Entstehung bestimmter Tief- 
seethanatozonosen abgeleitet werden. Grunds2tzlich lÃ¤Ã sich ein genereller Zusammenhang 
zwischen der Verbreitung charakteristischer Tiefseefaunen und der groÂ§rÃ¤umig ozeani- 
schen Zirkulation feststellen, Ebenso spiegeln sich Ã¼be den Anteil der infaunalen Komponen- 
ten Gebiete erhÃ¶hte organisch-C-Fliisse und Gebiete mit starken jahreszeitlich bedingten Pri- 
miirprod~~ktionsschwankungen i  der fossil erhaltungsfÃ¤hige Fauna wider. Auch sind Berei- 
ehe geringer Sedimentakkumulation oder gar Erosion durch spezifische Faunen gekennzeich- 
net. Schliel3lich sind Gebiete unterhalb der CCD durch das Fehlen der karbonatischen Faunen- 
bestandteile gekennzeichnet. Umgekehrt gilt jedoch nicht, daÂ eine vorwiegend textulariine 
oder allogromiine Fauna nur in Gebieten starker KarbonatlÃ¶sun dominiert. 
3.4.2. BodenwasserbelÃ¼ftun und Wassertiefe 
Fontbotia wuellerstofi (SCHWAGER 1866). Epistominella exigua (BRADY 1884). Nord-PC 2: 
In1 Norden spiegelt ein multipler Korrelationskoeffizient von 0,6 eine nicht sehr stark ausge- 
priigte AbhÃ¤ngigkei einer von F. wuellerstorfi dominierten Fauna von geographischer Breite, 
Salzgehalt und Temperatur der Bodenwassermasse, sowie Karbonat- und organisch-C-Gehalt 
des Sediments wider (Tab. 7a). Unter Zuhilfenahme der von der Regressionsanalyse als signi- 
fikant zum Gesamten beitragend akzeptierten einfachen Korrelationskoeffizienten und der 
geographischen Verbreitung (Abb. 7) ist dies plausibel zu interpretieren: Die Hauptverbrei- 
tung dieser Vergesellschaftung endet an der permanenten Meereisgrenze etwas nÃ¶rdlic von 
85 ON, liegt unterhalb des Einflusses salzreichen und warmen atlantischen Wassers (NAW 
und AW, Abb. 7) und ist Ã¼be den Karbonat- und Sandgehalt (d.h. hier Gehalt an N. pachy- 
derma) mit hÃ¶herproduktive Bereichen korreliert. Kurz, die Hauptverbreitung fÃ¤ll zusam- 
men mit dem von NSDW und GSDW Ã¼berstrichene Areal zwischen etwa 1,5 und 3 km Was- 
sertiefe. 
Abbildung 8a (nÃ¤chst Seite): Probenstationen im SÃ¼datlanti und irn Weddellmeer projiziert auf meridionale 
Schnittebenen gemÃ¤ Wassertiefe und geographischer Breite (vgl. Abb. 5). Der obere Schnitt (a) verlÃ¤uf entlang 
30 Â¡W der mittlere (b) und untere (C) entlang 0 O. Der untere Schnitt (C) zeigt im SÃ¼de bis zur STF dieselben 
Proben wie (h). enthÃ¤l aber irn Norden die Probenserien vom afrikanischen Kontinentalhang. wÃ¤hren (b) die 
Proben vom Ã¤uÃŸer WalfischrÃ¼cke und den zentralen und westlichen Bereichen der Ã¶stliche Becken darstellt. 
Pfeile markieren die durchschnittliche Position der ozeanischen OberflÃ¤chenfronte nach PETERSON & 
STRAMMA (1991) und TOMCZAK & GODFREY (1994) (CWB = Kontinentalwassergrenze, WGB = Weddell- 
wirbelgrenze, PF  = Polarfront. SAF = Subantarktische Front. STF = Subtropische Front). Die generelle Vertei- 
lung der Wassernlassen ist durch den Gehalt an gelÃ¶sten Sauerstoff nach REID (1989) angedeutet (WDW = 
Wcddelltiefenwasser. CPDW = Zirkumpolares Tiefenwasser. WSDW = Weddellmeertiefenwasser, WSBW = 
Weddellmeerbodenwasser, AABW = Antarktisches Bodenwasser. AAIW = Antarktisches Zwischenwasser, 
NADW = Nordatlantisches Tiefenwasser). Dicke Linien geben organisch-C-FluÃŸratc zum Mecresboden in 
gCn~^a" wie sie Ã¼be die PrimÃ¤rproduktio nach BERGER (1989) berechnet wurden (aus MACKENSEN ET AL. 
1995). 
Abbildung 8b (Ã¼bernÃ¤chs Seite): Verbreitung der dominanten benthischen Foraminiferenfaunen im SÃ¼datlanti 
projiziert auf dieselben Schnittebenen wie in Abb. 8a. 
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Abbilduns Sb: Verbreitung der dominanten benthischen Foram~niterenl'aunen Ein Sudatlantik (vgl. Abb. 8a) 
Fontbotia wuellerstorfi (SCHWAGER 1866). Gyroidinoides spp.. SÃ¼d-P 3:  
SÃ¼dlic des Aquators spiegelt eine rechnerisch deutliche AbhÃ¤ngigkei ( R  = 0,8) der PC-La- 
dung (Dominanz von F. wuellerstorfi) von der geographischen Lange und Breite die 
Verbreitung der Fauna in den nordwestlichen Becken des SÃ¼datlantik wider. ZusÃ¤tzlic wird 
eine Beeinflussung der Fauna durch den Gehalt an gelÃ¶ste Sauerstoff der Wassermassen 
und den organisch-C-Gehalt des Sediments angezeigt (Tab. 7b). Die Hauptverbreitung dieser 
Fauna stimmt mit der Ausbreitung des im SÃ¼datlanti jÃ¼ngste NADW Ã¼berein jedoch unter 
AusschluÃ der hochproduktiven Gebiete vor SW-Afrika und im sÃ¼dwestliche Frontenbereich 
(Abb. 8). Dies bedeutet auch, daÂ die Verbreitung der von F. wuellerstorfi dominierten Fauna 
auf Areale mit mÃ¤ÃŸig Primarproduktion und organisch-C-FluBraten zum Meeresboden von 
ungefÃ¤h 1 gCm-2Jah1-1 beschrÃ¤nk ist (Abb. 8). 
Eine von Orville BANDY und SchÃ¼ler (BANDY & ECHOLS 1964; BANDY & RODOLFO 1964) 
angenommene direkte DruckabhÃ¤ngigkei barotropher Arten lÃ¤Ã sich im Bandy'schen Sinne 
des "Upper Depth Limits" durch die Verbreitung von F. wuellerstorfi bestÃ¤tige (Abb. 9) .  
Abbildung 9: Prozentualer Anteil von Fontbotia wiiellersrorfi an der rezenten Foraminiferenfauna des OberflÃ¤ 
chensediments auf allen Stationen irn Atlantik zwischen Nord- und SÃ¼dpo aufgetragen gegen die Wassertiefe. 
Die wenigen Individuen, die in vorliegendem Datensatz oberhalb einer Wassertiefe von 1000 
m angetroffen wurden, stammen vom sÃ¼dargentinische Kontinentalhang, sind juvenil und 
daher unter lichtmikroskopischer VergrÃ¶ÃŸeru nicht eindeutig von Planulina ariminensis ab- 
zugrenzen gewesen und vermutlich fehl bestimmt (HARLOFF & MACKENSEN 1997). Unab- 
hiingig davon ist aber ein deutliches HÃ¤ufigkeitsmaxim~~~i zwischen etwa 1500 ni und 3000 m 
Wassertiefe festzustellen. 
Zusammenfassend kann eine im SÃ¼datlanti (MACKENSEN ET AL. 1995) und im Ã¶stliche 
Nordatlantik (MLIRRAY 199 1 )  festgestellte AffinitÃ¤ der F. wueHerstoi;fi-Fmna zum jÃ¼ngsten 
gut ventilierten NADW. sowie im EuropÃ¤ische Nordmeer und in1 Nansenbecken des Nord- 
polarmeeres zum sauerstoffreichen GSDW und NSDW als eine starke AbhÃ¤ngigkei dieser 
Fauna von der D~~rch lÃ¼ftun  des Bodenwassers interpretiert werden. SelbstverstÃ¤ndlic ist 
eine solche Abhiingigkeit nicht unabhiingig von der Nahr~~ngszufuhr aus dem Pelagial. Diese 
scheint aber hier nur in sofern von Bedeutung zu sein, als hohe organisch-C-Fliisse den Sauer- 
stoffgehalt an1 Meeresboden vermindern. Niedrige Sauerstoffgehalte. entweder durch i n  ge- 
ringen Wassertiefen hohe organisch-C-Flufiraten oder durch Sa~~ers tof f~ i i in im~~mzonen in 
OberflÃ¤che und Zwischenwassermassen, sind vermutlich auch der Grund fiir die obere Tie- 
fenbegrenzung dieser Art bei ca. 1000 m. 
3.4.3. ProduktivitÃ¤ und organisch-C-FlÃ¼ss 
Cassiditlina lue~~i,!ata D'ORBIGNY 1826. Nord-PC 4 und SÃ¼d-P 7: 
Ein guter multipler Korrclationskoeffizient (R=0.9) zeigt im SÃ¼datlanti eine signifikante 
Korrelation einer von C. l a e v i p t a  dominierten Fauna mit organisch-C-FlÃ¼sse und orga- 
nisch-C-Gehalten des Sediments sowie mit Eigenschaften der Wasserrnassen wie dem Gehalt 
an gelÃ¶ste Sauerstoff und der Temperatur (Tab. 7b). Auch die einfache lineare Korrelation 
(r=0.8) beweist eine signifikante AbhÃ¤ngigkei der C. lae~bigata Fauna von der HÃ¶h sowohl 
der organisch-C-Gehalte des Sediments als auch der C-Flufiraten. Die auf den siidwestafrika- 
nischen iiufleren Schelf und oberen Kontinentalhang vor Namibia und Angola begrenzte Ver- 
breitung dieser Fauna, also auf Gebiete, die durch fast ganzjÃ¤hrige kÃ¼stennahe Auftrieb ge-. 
kennzeichnet sind, weist sie eindeutig als Anzeiger hochproduktiver Meeresregionen aus 
(MACKENSEN ET AL. 1995 und Zitate darin). Genauso ist in1 nordatlantischen Datensatz eine 
von C. Icievigatu dominierte Fauna auszuhalten. Auch deren Hauptverbreitungsgr'oiet befindet 
sich, analog zum Siidatlantik, auf dem hochproduktiven nordeuropiiischen Schelf 
(MACKENSEN ET AL. 1985 und Zitate darin). 
Cass;i/ulina neoteretis TAPPAN 195 1. ibfelmi,~ ~ . a a n d m i  (VAN VOORTHUYSEN 1952), Nord- 
pcs: 
16% der Varianz in der Fauna des untersuchten nÃ¶rdliche Datensatzes werden in dieser 
Hauptkoniponente zusanlrnengefaBt. Deutlich kommt hier der Vorteil der beckeniibergreifen- 
den Analyse der Faunenverbreitung zum Ausdruck. Innerhalb des EuropÃ¤ische Nordmeeres 
wird noch zwischen zwei jeweils von M. w m d a m i  oder von C. neoteretis dominierten Verge- 
sellschaftungen unterschieden (MACKENSEN ET AL. 1985; MACKENSEN 1987b; MACKENSEN 
& HALD 1988), wÃ¤hren im Nordpolarmeer nur noch die C. rieoferetis -Fauna eine Rolle 
spielt (WOLLENBURG 1995) (siehe auch 3.3.1. und 3.3.2). Allen gemeinsam ist aber die enge 
Bindungan ruhiges Sedimentationsmilieu unterhalb des einstrÃ¶mende nordatlantischen Was- 
sers und die an die Arktik- und Polarfront gekoppelte ProduktivitÃ¤t Cassidulina neoteretis 
verlangt von ihrem Lebensraum zusÃ¤tzlic noch Temperaturen von <2 'C. Das fÃ¼hr dazu, 
daÂ im EuropÃ¤ische Nordmeer eine Asymmetrie in der Tiefenstruktur der Verbreitung mit 
flacherem Vorkommen an1 grÃ¶nlÃ¤ndisch Kontinentalhang (und sogar auf dem nordwest- 
grÃ¶nlÃ¤ndisch Schelf (AHRENS 1994; MACKENSEN ET AL. 1994b) und tieferem Vorkorn- 
men, unterhalb des Nordatlantischen Wassers, an1 norwegischen Kontinentalrand 
festzustellen ist. Das Regressionsmodell (R=0,7) gibt durch Ausweisung einer negativen 
AbhÃ¤ngigkei der Fauna von Wassertiefe und geographischer Breite deutlich deren Haupt- 
verbreitung ausschliel3lich flacher als 1400 rn und sÃ¼dlic von 83 ON wieder (Tab. 7a, Abb. 
7). 
Bulimina aciileata D'ORBIGNY 1826. (SÃ¼d-P 4): 
I111 SÃ¼datlanti ist die Verbreitung einer von B. aculeata dominierten Fauna beschrÃ¤nk auf 
die Antarktische Zone zwischen Polarfront und der nÃ¶rdliche Grenze des Weddellwirbels. 
Im Weddelln~eer selbst dominiert diese Fauna nur in einem schmalen Band auf dem nordÃ¶st 
lichen oberen Kontinentalhang, der von warmem WDW Ã¼berstriche wird. Obwohl die Ver- 
breitung dieser Fauna auf Breiten sÃ¼dlic von 48 OS beschrÃ¤nk ist, kommt sie nicht tiefer als 
2600 nl und in Wassermassen nicht kÃ¤lte als 0,5 ' C  vor (Abb. 8). Dieses wird durch die line- 
are Beziehung zu hohen Breiten und Temperaturen widergespiegelt, beides Parameter, die in 
der Berechnung des multiplen Regressionsmodell als signifikant mit berÃ¼cksichtig worden 
sind (Tab. 7b). Das Modell selbst hilft aber nur teilweise, die beobachtete Verbreitung zu er- 
klÃ¤re und zeigt durch einen nur mÃ¤Â§ guten nlultiplen Korrelationskoeffizienten (R=0,7), 
daÂ wichtige Umweltinformationen nicht in die Berechnung eingegangen sind. Es gibt jedoch 
weitere Hinweise: So zeigt die positive Korrelation zwischen der B. aculeata Fauna und fein- 
kÃ¶rnige Sedimenten (Tab. 7b) schon an, daÂ eine Fauna dieser Zusammensetzung in der 
Regel nur in Gebieten dominiert, in denen BodenstrÃ¶munge nicht zu hoch sind, so daÂ feine 
partikulÃ¤r organische Substanz nicht an der Akkumulation am Meeresboden gehindert wird. 
Eine solche Situation wird am antarktischen Kontinentalhang vor Kapp Norvegia unterhalb 
des EinfluÃŸbereich des Antarktischen KÃ¼stenstrome (MACKENSEN ET AL. 1990) und in der 
Antarktischen Zone zwischen den StrombÃ¤nder des ACC (MACKENSEN ET AL. 1993a; 1995) 
vorgefunden. Diese Gebiete sind bekannt fÃ¼ sehr kurzzeitige und jahreszeitlich gesteuerte, 
aber interannuell unregelmÃ¤ÃŸi Produktionsereignisse mit PrimÃ¤rproduktionsrate von >80 
gCm^Jahr (BATHMANN ET AL. 199 1; WEFER & FISCHER 199 1). Wegen dieser offensichtli- 
chen Beziehung zu erhÃ¶hte organisch-C-FluÃŸrate bei gleichzeitiger AbhÃ¤ngigkei von Tem- 
peraturen >0 Â¡C die im Sudatlantik und in1 Weddellmeer an Wassermassen nordatlantischen 
Ursprungs gebunden sind, haben MACKENSEN ET AL. (1993a) diese Fauna informell dort 
auch als "Northern High-Productivity Fauna" bezeichnet. 
Pullenia bulloides (D'ORBIGNY 18461. Eeserella bradvi (CUSHMAN 19 1 1 ). Sud-PC 8: 
Unterhalb des Verbreitungsgurtels der B. aculeata -Fauna zwischen Polarfront und nÃ¶rdliche 
Grenze des Weddellwirbels kann mit Hilfe der Hauptkomponentenanalyse eine von P. 
bulloides und E. bradyi geprÃ¤gt Fauna abgegrenzt werden (Tab. 6b, Abb. 8). Beide Arten ge- 
hÃ¶re zu vorwiegend infaunal lebenden Gattungen (vgl. 3.1. und MURRAY 1991). Unter den 
assoziierten Elementen finden sich ebenfalls zum Teil sehr tief infaunal lebende Arten wie 
Melonis zaaizda~ni, M. pompilioides und Pullenia subcarinata. Der schlechte Kosselations- 
koeffizient der linearen multiplen Regression (R=0,3) zeigt deutlich, daÂ der zur VerfÃ¼gun 
stehende Umweltdatensatz und die angewendete Methode nicht ausreichen, um die kom- 
plexen und nicht-linearen Beziehungen zwischen z.B. episodischer Nahrungszufuhr und Fau- 
nenzusammensetzung zu entschlÃ¼sseln FÃ¼ den Ã¶stliche Sudatlantik jedoch konnten 
MACKENSEN ET AL. (1993a) eine Beziehung der P. bulloides Fauna zu hohen, aber saisonal 
stark schwankenden PrimÃ¤rproduktionsrate in der Antarktischen Zone nachweisen. In die- 
sem Bereich zwischen Polarfront und Weddellwirbel unterhalb des Einflusses von NADW, 
also in Bodenwassermassen antarktischer Herkunft (CPDW), dominiert die dort "Southern 
High-Productivity Fauna" genannte P. bull'oides-Fauna (MACKENSEN ET AL. 1995). Demzu- 
folge interpretierten MACKENSEN ET AL. (1994a) entsprechende glaziale Faunen in einem Se- 
dimentkern, der ungefÃ¤h sieben Breitengrade nÃ¶rdlic der heutigen durchschnittlichen Lage 
der Polarfront entnommen wurde, als Anzeiger fÃ¼ eine glaziale nordwÃ¤rtig Verschiebung 
des zirkumantarktischen HochproduktionsgÃ¼rtel im Ã¶stliche Sudatlantik. Eine umstrittene 
SchluÂ§folgerun mit einiger palÃ¤oozeanographische Tragweite, die unabhÃ¤ngi zuletzt von 
KUMAR ET AL. (1995) bestÃ¤tig worden ist. 
Obwohl lebende P. bulloides vom norwegischen Kontinentalhang zwischen 1200 m und 1000 
m Wassertiefe in beachtlicher Anzahl gezÃ¤hl worden sind, ist im nÃ¶rdliche hier untersuchten 
Datensatz keine dem Suden entsprechende Vergesellschaftung auszumachen. Die relativ we- 
nigen leeren GehÃ¤us gehen in der groÃŸe Menge der C. neoteretis GehÃ¤us unter, so daÂ sie 
als Teil der C. neoteretis/M. zaandanzi Fauna in die Berechnungen eingehen (MACKENSEN ET 
AL. 1985). Es mag in diesem Zusammenhang festgehalten sein, daÂ P. bulloides in spÃ¤tplei 
stozÃ¤ne Sedimentkernen aus den tiefen Norwegen- und GrÃ¶nlandbecke ausschlieÃŸlic wÃ¤h 
send des Isotopenstadi~~ms 5.1 vorkomn~t und somit dort als lokaler stratigraphischer Leithori- 
zont genutzt werden kann (STREETER ET AL. 1982: HAAKE & PFLAUMANN 1989). 
Epistoininda a i p o  (BRADY 1844). SÃ¼d-P 6: 
Obwohl innerhalb des sÃ¼dliche Datensatzes ein Multipler Korrelationskoeffizient von R=0,6 
als nur wenig signifikant angesehen werden muÃŸ deuten die einfache Korrelation und die 
Auswahl der signifikanten Regressionskoeffizienten auf eine positive AbhÃ¤ngigkei der Fauna 
von geographischer LÃ¤ng und Breite, Salzgehalt der Bodenwassermasse und Karbonatgehalt 
des Sediments hin (Tab. 7b). Die AbhÃ¤ngigkei von der Position in1 SÃ¼datlanti und i m  Wed- 
dellmeer stimmt mit dem Hauptverbreitungsgebieten dieser Fauna im nordÃ¶stliche Teil des 
bearbeiteten Raumes, den Kap- und Angolabecken, Ã¼berei (Abb. 8). AuÃŸerde wird die 
Verbreitung dieser Fauna im Kernbereich des NADW, das im NE-Atlantik unterhalb des 
AAIW und des tropischen OberflÃ¤chenwasser die salzhaltigste Wassermasse darstellt, sehr 
schÃ¶ durch die lineare Beziehung zum Salzgehalt widerspiegelt. Ebenso wird das Hauptver- 
breitungsgebiet der E. e x i g i i a - F m  oberhalb der kalklÃ¶sende Wassermassen CPDW und 
AABW, fern der hochproduktiven Auftriebsgebiete am sÃ¼dwestafrikanische Kontinental- 
hang und nahe der Polarfront reflektiert durch die lineare AbhÃ¤ngigkei der Hauptkomponen- 
tenladungen vom Karbonatgehalt des Sediments (Abb. 8). 
Es ist vorgeschlagen worden, E. exigiia in die Gruppe der benthischen Foraminiferen einzu- 
reihen, die detritisches organisches Material direkt nach der Ablagerung besiedeln kÃ¶nne 
(GOODAY & LAMBSHEAD 1989; GOODAY 1993; SMART ET AL. 1994). Demnach kÃ¶nnt E. 
exigua als Opportunist und r-Stratege besonders angepaÃŸ sein an Bedingungen mit sich stark 
Ã¤ndernde Nahrungszufuhr und sehr kurzfristig mit starkem Wachstum und Reproduktion auf 
die Sedimentation von Phytodetritus reagieren. GOODAY (1993) stellte anhand einer Zusanl- 
menzeichnung des Verbreitungsgebietes von E. exigua im Nordatlantik fest, daÂ in Gebieten, 
in denen die Nahrungszufuhr aus dem Pelagial eine gewisse GrÃ¶ÃŸenordnu Ã¼berschreite und 
mehr oder weniger kontinuierlich ist, E. exigua durch andere, dann erfolgreichere, weil spezi- 
alisiertere Arten verdrÃ¤ng wird. Das gleiche gilt fÃ¼ Gebiete unterhalb der Karbonatlysokline. 
Im SÃ¼datlanti konnte GOODAYs Analyse teilweise bestÃ¤tig werden, indem die rechnerische 
Assoziation von Uvigerina peregriiia mit der von E. e x i w  dominierten Hauptkomponente 
als Widerspiegelung der Tatsache interpretiert wurde, daÂ sich hier Bereiche saisonal stark 
schwankender Nahr~~ngszufuhr mit solchen kontinuierlicher Hochproduktion Ã¼berlappe 
(MACKENSEN ET AL. 1995; SCHMIEDL ET AL. 1997). Auf der anderen Seite zeigt die unterge- 
ordnete Bedeutung, die E. ex ig~ ia  am antarktischen Kontinentalhang hat (UCHIO 1960; 
ANDERSON 1975; MACKENSEN ET AL. 1990), ein Gebiet, welches bekannt ist fÃ¼ extrem sai- 
sonale Schwankungen in der Phytodetrituszufuhr (BATHMANN ET AL. 1991), daÂ diese Art 
unter polaren Bedingungen nicht so konkurrenzfahig ist wie in Wassermassen aus niedrigen 
Breiten. 
Oridorsalis umbonatus fREUSS 185 1). Nord-PC 7 und Sud-PC 5: 
In1 Norden zeigt ein n~ultipler Korrelationskoeffizient (R=0,6) eine zwar unzureichende aber 
doch deutliche Beziehung einer von 0. umbonatus dominierten Fauna zu einigen der gemes- 
senen Umweltparameter an und spiegelt damit eine zusammenhÃ¤ngend Verbreitung i m  unte- 
ren Bathyal des EuropÃ¤ische Nordmeeres und des Nordpolarmeeres wider (Tab. 7a, Abb. 7). 
Dagegen kommt 0. ~~nzbonatiis m Sudatlantik und im Weddellmeer, auÃŸe im Brasilien- 
becken, nur in kleinen begrenzten Arealen zwischen 2200 m und 4200 m Wassertiefe vor 
(Tab. 7b, Abb. 8). In der zusammenfassenden Darstellung der Verbreitungsmuster im  SÃ¼d 
atlantik stellten MACKENSEN ET AL. (1995) weitgehend spekulativ fest, daÂ 0. wnbonatus in 
den Gebieten mit saisonal hohes Phytoplanktonproduktion dominiert, in denen der Phytode- 
tritus jedoch durch opportunistische Makro- und Meiofauna weitgehend abgebaut wird und 
laterale Advektion fÃ¼ eine Durchluftung des oberen Porenraumes sorgt. Im Norwegenbecken 
scheint 0. umbonatus mit relativ niedrigen FluÃŸrate organischen Kohlenstoffs korreliert zu 
sein (BELANGER & STREETER 1980; MACKENSEN ET AL. 1985). Im Nordpolarmeer dominiert 
diese Fauna unter ganzjÃ¤hrige Eisdecke, ist aber an die arktischen Ruckensysteme in 
Wassertiefen zwischen 1000 m und 4000 m geknÃ¼pf (WOLLENBURG 1995). An diesen 
Rucken reiÃŸ vermutlich in unregelmÃ¤ÃŸig AbstÃ¤nde die permanente Eisdecke auf, so daÂ 
kurzfristige PhytoplanktonblÃ¼te mÃ¶glic sind, die zusammen mit lateral herangefÃ¼hrte par- 
tikulÃ¤re organischer Substanz fÃ¼ eine saisonale Nahrungszufuhr in die bathyalen Tiefen 
fiihrt (siehe 3.3.1). In1 Gegensatz zum Nordpolarmeer dominiert 0. iimbo17at~is im EuropÃ¤i 
schen Nordmeer ausschlieÃŸlic zwischen 2700 m und 3400 m Wassertiefe (Abb. 7). 
Lebendzahlungen in den obersten Sedimentzentimetern vom antarktischen Kontinentalrand 
(MACKENSEN & DOUGLAS 1989) und niedrige 6^C-Werte der GehÃ¤us (BELANGER ET AL. 
198 1 ; MACKENSEN ET AL. 1994a) deuten stark auf eine infaunale Lebensweise von 0 .  umbo- 
iiatus hin. Andere Autoren glauben jedoch wegen des bikonvex trochospiralen Habitus dieser 
Art an eine eher epifaunale (CORLISS & CHEN 1988; ROSOFF & CORLISS 19921, aber doch 
detritivore Lebens- und ErnÃ¤hrungsweis (MURRAY 1991). Als zusammenfassende Deutung 
der beobachteten atlantikweiten Verbreitung der kosmopolitischen Tiefseeart Oridorsalis um- 
honatus (vgl. Kap. 2) scheint eine durch vorwiegend infaunale Lebensweise begrÃ¼ndet Ab- 
hÃ¤ngigkei von1 Porenraummilieu wahrscheinlich. Die Nische fÃ¼ diese Art wird vermutlich in 
dem Spannungsfeld zwischen relativ niedrigen Nahrungsflussen Ã¼be die GrenzflÃ¤ch Meer/- 
Meeresboden mit anschlieÃŸende bakteriellen Abbau organischer Substanz und dem gegen- 
lsufigen Sauerstoffgehalt des Porenwassers zu bestimmen sein. 
Triloculiiiafrigida LAGOE 1977 und Sandschaler. Nord-PC 5 :  
Die tiefsten abyssalen Bereiche der eurasischen Becken im Nordpolarmeer und des EuropÃ¤ 
ischen Nordmeeres werden von einer durch T. frigida dominierten Fauna oder von klein- 
wiichsigen allogromiinen und textulariinen Sandschalern besiedelt (Abb. 7; siehe unten). Zwi- 
schen diesen beiden Faunen wird der Siedlungsraum offensichtlich nach der Verfugbarkeit 
von Nahrung in der Form aufgeteilt, daÂ T. frigida die in der Regel etwas flacheren Tiefsee- 
gebiete bevorzugt, die relativ hiiufiger und reichlicher, advektiv oder aus dem Pelagial, mit 
Nahrung versorgt werden. Das erklÃ¤r die signifikante negative lineare Korrelation (r=-0,76) 
zwischen Wassertiefe und PC5-Ladungen (Tab. 7a). 
3.4.4. KalzitlÃ¶sun am Meeresboden 
Nuttallides umbonzfer (CUSHMAN 1933). Siid-PC 1: 
In den abyssalen Bereichen des S-Atlantiks und in den unteren bathyalen Bereichen des Wed- 
dellmeeres Ã¼bertriff N. iii~zbonifer, ein vermutlich naher Verwandter von E. exigua, diese an 
Zahl bei weitem. Dies wird durch die sehr starke Dominanz dieser Art in der durch PC 1 zu- 
sammengefaÃŸte Fauna angezeigt. Ein statistisch signifikanter multipler Korrelationskoeffizi- 
ent von 0,8 bestÃ¤tig eine AbhÃ¤ngigkei der Vergesellschaftung von der geographischen und 
vertikalen Position der Probe (LÃ¤nge Breite, Wassertiefe in Tab. 7b). In den in dieser Studie 
betrachteten Becken des Atlantiks bedeutet das eine Korrelation der Fauna mit relativ niedri- 
ger Temperatur und SalinitÃ¤ in einer Wassertiefe unterhalb von 2800 nl in den westlichen, 
bzw. von 3200 m in den Ã¶stlichen sÃ¼datlantische Becken. Diese Beziehung der Fauna zu 
niedriger Temperatur und weniger salzhaltigem Bodenwasser spiegelt die Hauptverbreitung in 
Gebieten wider. die hauptsÃ¤chlic von unterem CPDW und AABW Ã¼berstriche werden, im 
Gegensatz zu flacheren Gebieten, die von salzhaltigerem und wÃ¤rmere nÃ¶rdliche Wasser- 
massen geprÃ¤g werden. Das Hauptverbreitungsgebiet von N. umbonifer entspricht damit im 
wesentlichen dem Tiefenbereich zwischen Karbonatlysokline und CCD, eine Beobachtung, 
die viele Ã¤lter Arbeiten bestÃ¤tig (BREMER & LOHMANN 1982; MACKENSEN ET AL. 1990; 
MACKENSEN ET AL. 1993a). Nur LOUBERE (1991) meinte, eine AbhÃ¤ngigkei N. umbonifers 
vom Kalzi~~msÃ¤ttigungsgra der Bodenwassermasse verwerfen zu kÃ¶nne 
Es ist jedoch zu beachten, daÂ in kleinrÃ¤umige angelegten Untersuchungen einzelner Bek- 
kenteile oder noch begrenzterer Ausschnitte eines Ozeans die Beziehung zwischen N. ~ ~ i ~ z b o -  
irifer und kalziumuntersattigtem Milieu nicht so deutlich wird wie in vorliegender groi3rÃ¤umi 
ger Untersuchung. So konnte z.B. VAN LEEUWEN (1989) weder eine Korrelation von N. um- 
bonifer mit karbonataggressiven~ AABW, das durch die Romanche Bruchzone von Westen 
einstrÃ¶mt noch mit unterem CPDW. das Ã¼be den Walfisch RÃ¼cke von SÃ¼de her in das An- 
gola Becken gelangt (SHANNON & CHAPMAN 1991), feststellen. Diese beiden Wassermassen 
machen im Angola Becken zusammen nach VAN BENNEKOM & BERGER (1984) und POLZIN 
ET AL. (1996) mindestens 25 %, nach SCHLITZER (1996) noch hÃ¶her Anteile des Bodenwas- 
sers aus. Betrachtet man jedoch die Ã¼berregionale groÃŸrÃ¤umi Verbreitung der von N. 
umbonifer dominierten Vergesellschaftungen und bezieht auch Daten seit dem frÃ¼he Oligo- 
zÃ¤ nach der Entwicklung N. ~~mbonifers aus seinem VorlÃ¤ufe N. truempyi mit ein, so wird 
zweifelsfrei deutlich, daÂ diese Art abyssale kalkagressive Bodenwassermassen anzeigt 
(DOUGLAS & WOODRUFF 198 1; MURRAY 1991; MACKENSEN 1992; MACKENSEN & 
BERGGREN 1992; THOMAS 1992a). 
Vorwiegend (>90%) Sandschaler. SÃ¼datlantik 
Aufgrund der palÃ¤oozeanographische Ausrichtung vorliegender Arbeit wurden Proben, die 
sich zu als mehr als 90% aus fragilen und selten erhaltungsfÃ¤hige sandschaligen Arten zu- 
sammensetzen, a priori von der Berechnung der Verbreitungsmuster in AbhÃ¤ngigkei von 
meÃŸbare UmweltgrÃ¶ÃŸ ausgeschlossen (vgl. 3.1). Es ist jedoch festzustellen, daÂ eine ben- 
thische Foran~inifercnfauna unter stark karbonatlÃ¶sende Bedingungen in der Regel durch ag- 
glutinierende Arten dominiert wird, so daÂ die Kartierung solcher Faunen deutlich die Mee- 
resbodenflÃ¤che unterhalb der CCD nachzeichnet (Abb. 8). In den untersuchten Ozeanbekken 
der sÃ¼dliche HemisphÃ¤r dominiert eine in der Hauptsache agglutinierende Fauna in den tief- 
sten Bereichen des Weddellmeeres und des Scotiameeres in den Gebieten, die von WSBW 
Ã¼berstriche werden. Auch in den angrenzenden abyssalen Bereichen des Argentinienbek- 
kens, in denen der Durchstron~ von WSDW, bzw. AABW, am heftigsten ist, besteht die Fau- 
na fast ausschlieÃŸlic aus agglutinierenden Komponenten (ECHOLS 197 1 ; HERB 197 l ; 
ANDERSON 1975; W C K E N S E N  ET AL. 1990; MACKENSEN ET AL. 1993a; MACKENSEN ET 
AL. 1995; HARLOFF & MACKENSEN 1997). 
Zwei Ausnahmen erzwingen eine UberprÃ¼fun der GÃ¼ltigkei der oben festgestellten Bezie- 
hung zwischen karbonatlÃ¶sende Bodenwassermasse unterhalb der CCD und hauptsÃ¤chlic 
sandschaligen benthischen Foraminiferenfaunen fÃ¼ den Fall der palÃ¤oozeanographische An- 
wendung. Erstens, in Gebieten. die durch zumindest saisonal hohe organisch-C-FluÃŸrate ge- 
kennzeichnet sind, kann die GrenzflÃ¤ch zwischen Sediment und Bodenwasser durch den 
bakteriellen Abbau der organischen Substanz regional kalziun~untersÃ¤ttig werden und somit 
nur lÃ¶sungsresistente sandschaligen Arten einen Lebensraum bieten. Selbst wenn einige 
kalkschalige Arten sich in Lebzeiten durch eine organische Haut vor LÃ¶sun schÃ¼tze kÃ¶n 
nen, so werden deren GehÃ¤us dennoch nach dem Tode oder der Reproduktion der Zelle ge- 
lÃ¶st Zweitens, im Anmndsenbecken des Nordpolarmeeres ist unterhalb einer ganzjÃ¤hrige 
Eisbedeckung in Wassertiefen unter 4000 m eine ausschlieÃŸlic nicht-kalkige benthische Fo- 
raminiferenfauna anzutreffen, obwohl keine Anzeichen von LÃ¶sun vorliegen (siehe oben, 
Abb. 7). Hier scheint das extrem geringe Nahrungsangebot aus dem OberflÃ¤chenwasse nur 
eine "primitive" allogromiine und textulariine Fauna mit vielleicht besonderen FÃ¤higkeite 
zur Nahrungsaufnahme und oder Reservenspeicherung zur Uberbriickung von langen Hunger- 
perioden (direkte Aufnahme von gelÃ¶ste organischen Kohlenstoff, Kolonisierung und Ab- 
weidung von Bakterien) zuzulassen (LIPPS 1983; BERNHARD & BOWSER 1992). 
3.4.5. Hochenergiemilieu am Meeresboden 
Lobatula lobatula (WALKER & JACOB 17981. Nord-PC 1: 
Ein multipler Korrelationskoeffizient von R=0,7 und eine signifikante lineare Korrelation (r = 
0,7) mit dem Sandgehalt der Sedimente bestÃ¤tig die weltweit beschriebene besondere Anpas- 
sung von L. lobatula an Gebiete mit starken BodenstrÃ¶munge (Tab. 7a). Meist sind solche 
hochenergetischen Milieus an den Schelf oder oberen Kontinentalhang und an Schwellen- 
durchbriiche oder -Ã¼berstrÃ¶mung gebunden. Im hier untersuchten Datensatz korrelieren 
diese Umweltbedingungen mit den aus SÃ¼de in das EuropÃ¤isch Nordmeer und Nordpolar- 
meer einstrÃ¶mende Wassermassen atlantischen Ursprungs. Daher wird im Regressionsmo- 
dell auch eine nur diesem Datensatz immanente Beziehung zu Wassertemperatur und -salz- 
gehalt aufgefihrt (Tab. 7a), die aber nicht generell gÃ¼lti ist. Ebenso lÃ¤Â sich die positive Be- 
ziehung zum Kalk- und die negative zum organisch-C-Gehalt des Sediments als Resultat der 
hohen BodenstrÃ¶munge erklÃ¤ren die eine Sedimentation feiner organischer Substanz ver- 
hindern und damit relativ den Anteil an biogenem Karbonat erhÃ¶hen Lobatula lobatula lebt 
sessil epifaunal als vermutlich passiver Suspensionsfresser (NYHOLM 1953; LiPPS 1983; 
MURRAY 1991) und ist damit ein ausgezeichneter Anzeiger von starker PalÃ¤obodenwasserbe 
wegung im Schelf- bis mittleren Kontinentalhangbereich (Abb. 7). 
A/wuloeerina anvulosa (WILLIAMSON 18581, Nord-PC 6 und SÃ¼d-PC2 
Ebenso wie L. lobatula ist A. angulosa ein hervorragender und sicherer Indikator fÃ¼ Boden- 
wasserbewegung im Schelf- bis mittleren Hangbereich. Dies wird durch das multiple Regres- 
sionsmodell sowohl fÃ¼ den nordpolaren als auch den sÃ¼dpolare Datensatz eindrucksvoll be- 
stÃ¤tig (Tab. 7). Im Norden wird eine signifikante positive Korrelation zwischen Sandgehalt 
und Dominanz von A. angulosa und in1 SÃ¼de eine negative zwischen Silt- und Tonanteil des 
Sediments und A. mgulosa ausgewiesen". Die im Norden darÃ¼be hinaus gezeigte gute Kor- 
relation mit warmen Temperaturen >0 Â¡ und niedrigen Breiten ist bedingt durch die Koppe- 
lung hohes StrÃ¶mungsgeschwindigkei am oberen Kontinentalhang mit dem einstrÃ¶mende 
warmen nordatlantischen Wasser (Abb. 7). Die Verbreitung an1 antarktischen Kontinental- 
hang mit Temperaturen unter 0 Â¡ und unterhalb der erosiven StrombÃ¤nde des ACC zeigt 
jedoch deutlich, daÂ hier keine wassermassenabhÃ¤ngig Beziehung vorliegt (Abb. 8). Die ne- 
gative Beziehung der sÃ¼dliche A. angiilosa beherrschten Fauna zu Wassertiefe und Salz- 
gehalt gibt die diesem Datensatz immanente BeschrÃ¤nkun dieser Fauna auf Wassertiefen 
<I000 n~ und auf die Verbreitung in niedrig salinen Wassermassen des Antarktischen 
Kiistenstron~es und auf das ebenso niedrigsaline AAIW korrekt wieder (MACKENSEN ET AL.  
1995). Die vermutlich flach infaunale Lebensweise von A. aizgi~losa in sandigen, nicht bindi- 
gen und leicht umzulagernden Sedimenten macht leere GehÃ¤us sehr anfÃ¤lli fÃ¼ gravitativen 
Hangabtransport. Dies wird deutlich am argentinischen Kontinentalhang (HARLOFF & 
MACKENSEN 1997) und am Barentsmeerhang (MACKENSEN & Q V A L E  1985). Generell be- 
vorzugt A. angulosa den Ã¤uÃŸer Schelf und oberen Kontinentalhang und ist lebend in grÃ¶ÃŸ 
rer Zahl nicht unter 2000 m Wassertiefe angetroffen worden (MURRAY 1973; 1991; 
MACKENSEN ET AL. 1995). 
Globocassiduliiw subslobosa (BRADY 1881). SÃ¼d-P 9: 
Eine von G. .subglobosa charakterisierte Fauna spielt nur in den Becken, oder besser an den 
Flanken der untermeerischen RÃ¼ckensystem des Ã¶stliche SÃ¼datlantiks eine dominierende 
Rolle, wo sonst niedrige StrÃ¶mungsgeschwindigkeite und schwache FlieÃŸbewegunge durch 
n~orphologische Kanalisation verstÃ¤rk werden (Abb. 8). Der niedrige multiple Korrelations- 
koeffizient von 0,s weist deutlich darauf hin, daÂ die Verbreitung der von G. subglobosa do- 
minierten Fauna kaum durch die in das Regressionsmodell eingegebenen Umweltparameter 
gesteuert sein kann. Dies liegt unter anderem an der UnvollstÃ¤ndigkei des Datensatzes, der 
keine KorngrÃ¶ÃŸendat fÃ¼ die Proben vom Walfischriicken enthÃ¤l (Tab. 7b). Jedoch konnte 
SCHMIEDL E T  AL. (1997) eine signifikante Korrelation zwischen G. subglobosa und der Poro- 
sitÃ¤ des OberflÃ¤chensediments die in diesem Falle als Stellvertreter fÃ¼ die KorngrÃ¶ÃŸenz 
sammensetzung interpretiert werden kann, nachweisen. Auch finden sich von G. subglobosa 
dominierte Faunen im sÃ¼dÃ¶stlich Indik auf dem Scheitel und den nÃ¶rdliche Flanken des 
Indisch-Antarktischen RÃ¼ckens assoziiert mit dem nach Norden abflieÃŸende AABW 
(CORLISS 1983:48). Aufgrund der vorliegenden Daten lassen sich von G. subglobosa domi- 
nierte Faunen als Indikator fÃ¼ starke bis moderate, zumindest pelitische Sedimentation ver- 
Diese komplimentÃ¤r Korrelation in Nord und SÃ¼ ist nur technisch begrÃ¼ndet Im Norden stehen keine ein- 
heitlichen Daten zum Kies- und Pelitanteil zur VerfÃ¼gung daher kann hier nur gegen den Sandgehalt gerechnet 
werden. Die Aussage einer positiven Korrelation der Dominanz von A.  angulosa mit dem grobkÃ¶rnige 
Sedimcntanteil bleibt gleich in beiden HemisphÃ¤ren 
hindernde, BodenstrÃ¶munge interpretieren. FÃ¼ den SÃ¼datlanti lÃ¤Ã sich zusammenfassend 
eine Priiferenz fÃ¼ Meeresgebiete feststellen, deren durchschnittliche jÃ¤hrlich Kohlenstoff- 
fluÃŸrate zum Meeresboden 1gCm-* nicht Ã¼bersteigen die oberhalb der von N. umbonifer 
dominierten abyssalen karbonatkorrosiven Bereiche liegen und in denen die opportunistische 
E. exigua aufgrund von StrÃ¶mungsgeschwindigkeiten die keine Phytodetritusakkun~ulation 
zulassen, nicht dominieren kann (MACKENSEN ET AL. 1995). 
3.4.6. SchluÃŸfolgerunge 
Die Bildung und Verbreitung von spezifischen potentiell fossil erhaltungsf'ahigen benthischen 
Foraminiferenvergesellschaftungen kann durch den steuernden EinfluÃ von im wesentlichen 
vier voneinander abhÃ¤ngige und sich gegenseitig beeinflussenden biogeochemischen Haupt- 
Faktoren erklÃ¤r werden: 
1. Advektion sowie Tiefen- und BodenwasserbelÃ¼ftun 
2. PrimÃ¤rproduktio und organisch-C-FlÃ¼ss zum Meeresboden 
3. Losungsverhalten von Kalziumkarbonat in1 Boden- und Porenwasser 
4. Bodenwasserbewegung und energetischer Zustand an der GrenzflÃ¤ch MeerIMeeresboden 
Zu 1 : Die Verbreitung einer von Fontbotia wuellerstorfi dominierten potentiell fossilen Fauna 
ist an junge und gut durchlÃ¼ftet Bodenwassermassen und mÃ¤Â§ hohe organisch-C-FlÃ¼ss 
zum Meeresboden von in der Regel nicht >1 gC/m2/~ahr geknÃ¼pft 
Zu 2: Mehrere Vergesellschaftungen werden in ihrer Verbreitung wesentlich durch die Ver- 
fÃ¼gbarkei von Nahrung aus der ozeanischen Deckschicht gesteuert. So korreliert z.B. eine 
Cassidulina laeviguta Vergesellschaftung, die charakteristischerweise Bolivinen, Bulimen 
und Uvigerina p e q r i n a  als assoziierte Bestandteile aufweist, mit hohen organisch-C-FluÃŸra 
ten von >3 gClm2lJahr unter Auftriebsgebieten am oberen Kontinentalhang und auf hochpro- 
duktiven Kontinentalschelfgebieten. Eine von Epistominella exigua dominierte Fauna ist da- 
gegen in den innerozeanischen Bereichen vorzufinden, in denen sowohl jahreszeitlich wie 
auch von Jahr zu Jahr stark schwankende, aber im Durchschnitt niedrige NahrungsflÃ¼ss in 
die Tiefsee epibenthisch lebenden Opportunisten Konkurrenzvorteile verschaffen. Eine 
Bidimina aculeata Vergesellschaftung dominiert nur im SÃ¼datlanti und im Weddellmeer 
sÃ¼dlic der antarktischen Polarfront. Dort ist sie jedoch beschrÃ¤nk auf Wassermassen nordat- 
lantischer Herkunft, nicht kalter als 0,5 OC und Gebiete mit zwar im Jahresmittel hohen orga- 
nisch-C-FlÃ¼sse von zwischen l und 3 g ~ I m 2 ,  aber mit jahreszeitlich extrem schwankender 
PrimÃ¤rproduktion Durch PuHenia bulloides im SÃ¼de und Cassidulina neoteretis im Norden 
geprÃ¤gt Faunen, beide mit Melonis spp, assoziiert, dominieren schmale hochproduktive 
Frontenbereiche mit saisonal stark schwankenden organisch-C-FlÃ¼sse und Bodenwassertem- 
peraturen immer unter 0 Â¡C 
Zu 3: Schon als klassisch ist hier die AbhÃ¤ngigkei der Verbreitung einer von Nuttallides um- 
bonifer dominierten potentiell fossilen Vergesellschaftung von der Lage der CCD und von der 
Ausbreitung karbonataggressiver Bodenwassermassen aufzufÃ¼hren 
Zu 4: Generell zeigen Vergesellschaftungen, die durch angeheftet lebende Formen wie 
Lobatula lobafula gekennzeichnet sind, immer, zumindest zeitweise hohe BodenstrÃ¶munge 
in meist nur mÃ¤ÃŸig Wassertiefen auf dem oberen Kontinentalhang oder Schelf an. Ebenso 
ist eine von Angulogerina a~zg~~losa geprÃ¤gt Fauna sowohl im Norden als auch im SÃ¼de im- 
mer mit sandigem Sediment und starken Bodenwasserbewegungen meist oberhalb von 1000 
m Wassertiefe zu korrelieren. Unterhalb von 1000 m wird ein bodennahes Hochenergiemilieu 
durch eine von Globocassidulina subglobosa geprÃ¤gt Vergesellschaftung charakterisiert. 
4. Gehausechemie 
4.1. Methodik und Datenbehandlung 
Alle in dieser Arbeit und in vorhergehenden Arbeiten des Autors publizierten und diskutierten 
stabilen Isotopendaten wurden im Isotopenlabor des Alfred-Wegener-Institutes gemessen. Die 
Aufbereitung des Karbonats benthischer Foraminiferen erfolgte automatisch mit Hilfe einer 
direkt an das Massenspektrometer (Finnigan MAT 251) gekoppelten PrÃ¤parationseinhei mit 
individuellem SÃ¤urebad Die externe Reproduzierbarkeit war immer besser als Â±0,06% im 
Kohlenstoff und 0,09%0 im Sauerstoff (MACKENSEN ET AL. 1989; MACKENSEN ET AL. 1992; 
MACKENSEN ET AL. 1993b; MACKENSEN ET AL. 1994a). Die Isotopenbestimmungen wurden 
gegen NBS 19 (National Bureau of Standards) geeicht. Alle stabilen IsotopenverhÃ¤ltniss des 
Karbonats werden entsprechend der PDB-Skala (Pee Dee Belemnite) angegeben. 
FÃ¼ die Bestimmung des IsotopenverhÃ¤ltnisse im gelÃ¶ste anorganischen Kohlenstoff des 
Meerwassers (8^Cyco2) wurde das ECO2 in einer manuellen PrÃ¤parationslini nach 
KROOPNICK (1974) und MOOK (1978) durch Reaktion mit 100 %-iger H3P04 bei 25 'C aus 
dem Meerwasser ausgetrieben. Das 8^~-VerhÃ¤ltni des S C 0 2  wurde dann mit einem Finni- 
gan MAT Delta-S bestimmt. Die externe Reproduzierbarkeit war immer besser als 20.1 %O 
(MACKENSEN ET AL. 1993'0; MACKENSEN ET AL. 1996). Die meisten 813C-Bestimmungen 
wurden durch eine Wiederholung der Messung, einschliei3lich der PrÃ¤paration verifiziert. 
Alle 8I3C-VerhÃ¤ltniss des gelÃ¶ste anorganischen Kohlenstoffs des Wassers werden entspre- 
chend der PDB-Skala angegeben. 
FÃ¼ die Bestimmung des SauerstoffisotopenverhÃ¤ltnisse des Meerwassers wurden 7 ml Was- 
ser mit 0,26 pmol C02  mit Hilfe einer automatischen PrÃ¤parationseinhei Ã¤quilibriert in der 
das isotopische Gleichgewicht im C02-H20-System durch SchÃ¼ttel bei 21 'C fÃ¼ die Dauer 
von 400 Minuten erreicht wurde. Von der ~~uilibrierungseinheit wurde das CO;, nach Reini- 
gung in einer KÃ¼hlfalle in ein direkt angekoppeltes Finnigan MAT Delta-S Ã¼bergeleite und 
das 8180-VerhÃ¤ltni bestimmt. Es wurde jeweils mindestens eine Wiederholungsmessung pro 
Probe, einschlieÃŸlic der PrÃ¤paration durchgefÃ¼hrt Die externe Reproduzierbarkeit war stets 
besser als ?0,02%0 (MACKENSEN ET AL. 1996). Die Isotopenbestimmungen wurden gegen V- 
SMOW (Vienna-Standard Mean Ocean Water) und V-SLAP (Vienna-Standard Light Ant- 
arctic Precipitation) geeicht. Alle 818~-~erhÃ¤l tn i s s  de  Wassers werden entsprechend der 
SMOW-Skala angegeben. 

Abbildung 10: Verleitung der S^O-VerhÃ¤ltniss des Meerwassers (in %C SMOW) auf einem zonalen Schnitt (a) 
und einem meridionalen Schnitt (b) durch das Weddellmeer (aus MACKENSEN ET AL. 1996). Siehe Abb. 1 l fÃ¼ 
genaue Position der Stationen. 
FÃ¼ den Rahmen dieser Arbeit ist es von besonderem Interesse, daÂ in hohen Breiten i n  Ge- 
bieten von Meereisbildung starke Schwankungen im Salzgehalt, die durch Ausfrierprozesse 
verursacht werden, kaum EinfluÃ auf die 8lW-Zusammensetzung des Wassers haben (CRAIG 
& GORDON 1965). Der Ubergang von Wasser zu Eis ist nur von einer geringen Isotopenfrak- 
tionierung (a  g^o = 1,0029) begleitet, so daÂ gefrierendes und tauendes Meereis zwar den 
Salzgehalt beeinfluÃŸ aber weniger das IsotopenverhÃ¤ltni (ONEIL 1968). In der NÃ¤h von 
kontinentalen Eismassen und Schelfeisgebieten mit 8180-VerhÃ¤ltnisse von bis zu -54 %O 
(WEISS ET AL. 1979; JACOBS ET AL. 1985) jedoch wird das OberflÃ¤chenwasse durch Ab- 
sch~nelzprozesse an den Riskanten stark beeinfluÃŸ (vgl. KIPFSTUHL 1991). So konnten 
MACKENSEN ET AL. (1996) vor den Ã¶stliche Schelfeisgebieten des Weddellmeeres und west- 
lich der Antarktischen Halbinsel in den OberflÃ¤chenwassermasse 6180-Werte von bis zu 
-0,6 %c nachweisen, die sich deutlich von hÃ¶here Werten (-0,3 %C) im Inneren des Wed- 
delln~eeres abheben (Abb. 10). 
Wassermassen aus dem SÃ¼dpolarmee und aus dem Nordatlantik bestimmen heute die globale 
Tiefen- und Bodenwasserzirkulation. Die charakteristischen SalinitÃ¤t-6^ O-Beziehunge der 
OberflÃ¤chenwassermasse in den Bildungsgebieten von NADW und AABW stellen daher die 
Endglieder einer Mischungsreihe dar, die arn einfachsten in1 Atlantik zu erkennen ist, da 
dieser die direkte geographische Verbindung zwischen sÃ¼dliche und nÃ¶rdliche Tiefen- und 
Bodenwassermassen darstellt. FÃ¼ die tiefen Wassern~assen des Atlantiks (>2000 m) haben 
ZAHN & Mix (1991) auf der Basis von GEOSECS-Daten (Ã–STLUN ET AL. 1987) folgende 
Beziehung zwischen Salzgehalt (S) und 6180 (aw) errechnet: 
(SMOW) = 1,529 * S - 53,18 
BICKERT (1992) berechnete ebenfalls mit GEOSECS-Daten nur fÃ¼ den SÃ¼datlanti eine 
nahezu identische Beziehung: 
(SMOW) = 1,528 * S - 53,13 
Auf der Basis von 8^O-Daten (MACKENSEN ET AL. 1996) und SalinitÃ¤tsbestimmunge 
(FAHRBACH ET AL. 1995) aus dem Weddellmeer aus Wassertiefen mit einer potentiellen 
Dichte >27.81, die nach FAHRBACH ET AL. (1995) solche Wassermassen umfafit, welche 
direkt zur Bildung des Weddellmeer Tiefen- und Bodenwassers beitragen, lÃ¤Ã sich folgende 
Beziehung errechnen: 
?jÃ£ (SMOW) = 2,906 * S - 100.90 (n = 238; r =0,77) 
Der Schnittpunkt der Geraden mit der Ordinate gibt theoretisch das Eiw des regionalen konti- 
nentalen SÅ¸Â§wasse an, das den jeweiligen Endgliedern zugemischt wird. Dies gilt jedoch 
nicht fÅ  ¸polare Gebiete, in denen die SalinitÃ¤ durch Meereisbildung weitgehend unabhÃ¤ngi 
von einer Ã„nderun des 5w beeinfluI3t wird (siehe oben). Der sehr niedrige Achsenschnitt- 
punkt von -100,9 %G zeigt deutlich, daÂ Meereisbildung zu einem groÃŸe Teil an der Bildung 
der Tiefen- und Bodenwassermassen beteiligt sein muÃŸ da der Beitrag von ^o-armem 
Schmelzwasser aus dem antarktischen Eisschild zum AABW kleiner als 0.1 % ist (WEISS ET 
AL. 1979; STRAIN & TAN 1993). 
Die hier abgeleitete 5w-S-Bezieh~~ng fiir WSDW und WSBW kann als Ausgangspunkt die- 
nen, um MÃ¶glichkeite abzuschÃ¤tzen Ã¼be 5180-VerhÃ¤ltniss fossiler benthischer Foramini- 
feren &-Werte des vergangenen antarktischen Tiefen- und Bodenwassers, und damit PalÃ¤osa 
IinitÃ¤ten zu rekonstruieren. 
4.2.2. 5180 im Benthos 
Die stabile Sa~terstoffsisotopenzusammensetzung eines aus Wasser gefÃ¤llte Kalziumkarbo- 
nats ist durch die Temperatur und die isotopische Zusammensetzung des Wassers bestimmt 
und experin~entell wie theoretisch bestimmbar. FÃ¼ den Temperaturbereich zwischen 0 und 30 
' C  errechnete O'NEIL (1969) 
wobei t die Temperatur, Zs das 8180-VerhÃ¤ltni des CaC03 und das des Wassers gegen 
PDB ist, Foraminiferen, die beim Bau ihrer GehÃ¤us CaC03 bilden, zeichnen in diesen das 
5180-VerhÃ¤ltni des sie zu Lebzeiten umgebenden Meerwassers auf. In der Regel geschieht 
der isotopische Einbau in annÃ¤hernde chemischen Gleichgewicht mit Meerwasser oder mit 
einem zumindest etwa konstanten Fraktionierungsfaktor (siehe auch WOODRUFF ET AL. 1980; 
WEFER & BERGER 199 I), so daÂ die empirische Beziehung von EPSTEIN ET AL. (1953) 
als "PalÃ¤otemperaturgleichung weltweit Anwendung finden und zu einem der wichtigsten 
Werkzeuge der marinen Geologie werden konnte. Verschiedene Modifikationen dieser ur- 
sprÃ¼ngliche Gleichung sind im Umlauf (siehe WEFER & BERGER 1991). Die besten Kon- 
trollergebnisse in rezenten Tiefen- und Bodenwassermassen erzielt nach ZAHN & MIX (1991) 
die auf Laborversuchen mit planktischen Foraminiferen gestÃ¼tzt Gleichung von ERB2 & LUZ 
(1983) 
Die Berechnung von PalÃ¤otemperature aus 8180-VerhÃ¤ltnisse benthischer Foraminiferen 
hÃ¤ng wesentlich an der Bestimmung des Eiw der tiefen Wassermassen. Dieses wiederum wird 
durch das aw des OberflÃ¤chenwasser in den Bildungsgebieten der Tiefen- und Bodenwasser- 
massen bestimmt, also Verdunstung und Niederschlag sowie Zumischung von FluÃŸ und, in 
hohen Breiten, Schmelzwasser, ebenso wie durch die globale Isotopenverteilung zwischen 
Wasser, Dampf und Eis. Die globale Komponente hÃ¤ng dann wesentlich von der Existenz 
kontinentaler Eisschilde ab. So kann bei Abschmelzen der rezenten Eiskappen von einer Er- 
niedrigung des um 1%0 ausgegangen werden und damit auf ein prÃ¤glaziale Eiw von etwa 
- 1 , O  %O (SMOW) geschlossen werden (vgl. ~ .~ .~ ) (SHACKLETON & KENNETT 1975). Umge- 
kehrt wird fÃ¼ die Berechnung der PalÃ¤otemperature im letzten glazialen Maximum von ei- 
ner ErhÃ¶hun des 8w um l ,  1 bis 1,3 %O ausgegangen (LABEYRIE T AL. 1987; ZAHN & MIX 
1991). Das entspricht bei einer Absenkung des Meerespiegels um 120 m (FAIRBANKS 1989) 
einer mittleren Rate von etwa 0 , l  %O pro 10 Meter. 
Es bleibt festzuhaken, daÂ fÃ¼ eine Berechnung des Eiw in der PalÃ¤otemperaturgleichun trotz 
Korrektur fÃ¼ eine variable kontinentale Eisbedeckung weiterhin, in Ermangelung besseren 
Wissens, PalÃ¤overdunstungsrate -zumischungsrate von SÃ¼ÃŸwass owie -salinitÃ¤te als kon- 
stant unterstellt werden mÃ¼ssen 
4.3. Stabile Kohlenstoffisotope 
4.3.1. S^C im Meerwasser 
Der grÃ¶ÃŸ Teil des anorganischen Kohlenstoffs im Wasser (ZCO;) der Weltmeere liegt gelÃ¶s 
vor. Chemische Gleichgewichtsreaktionen zwischen den einzelnen COa-Ver'r~indungen des 
ZC02 (CO2, H C 0 3  und CO3=) und dem CO; der AtmosphÃ¤re dem partikulÃ¤re Karbonat in 
der WassersÃ¤ul und im Sediment, sowie zwischen organischem Kohlenstoff und dem Meer- 
wasser selbst, bestimmen die einzelnen Anteile. Generell jedoch ist der Anteil von gasfÃ¶rrni 
gern CO2 am SC02 kleiner als 1 %. 
Das VerhÃ¤ltni der Kohlenstoffisotope ^C zu ^C des ZCOp wird im wesentlichen bestimmt 
durch Fraktionierung bei Produktions- und Abbauprozessen von organischem Material und 
erst in zweiter Linie durch kinetische Fraktionierungsprozesse bei der Bildung von Karbonat 
(MOOK ET AL. 1974). VernachlÃ¤ssig man die Fraktionierung beim Gasaustausch zwischen 
AtmosphÃ¤r und OberflÃ¤chenwasser so zeichnet das S13Czc02 aufgrund der direkten AbhÃ¤n 
gigkeit von der biologischen Produktion, die NÃ¤hrsalzverteil~~n im Ozean nach (KROOPNICK 
1980; KROOPNICK 1985). Die NÃ¤hrsalzverteilun wiederum spiegelt die groÃŸskalig ozeani- 
sche Zirkulation wider, in dem Sinne, daÂ eine Tiefen- und Bodenwassermasse mit zuneh- 
niendem Alter (seit dem AbschluÃ von der AtmosphÃ¤re nÃ¤hrsalzreiche und ^C-Ã¤rme wird. 
Diese ZusammenhÃ¤ng bilden die Grundlage fÃ¼ die Interpretation des in Foraminiferen ge- 
speicherten 6^C-Signals als NÃ¤hrsalzstellvertrete und die Rekonstruktion von Paliiozirkula- 
tionsmustern (DUPLESSY ET AL. 1984; CURRY ET AL. 1988; DUPLESSY ET AL. 1988; OPPO ET 
AL. 1990: RAYMO ET AL. 1990; BOYLE 1992; MACKENSEN ET AL. 1994a). 
Die Korrelation zwischen 8^C-VerhÃ¤ltnisse und NÃ¤hrsalze im Meerwasser ist jedoch nicht 
perfekt, weil Kohlenstoff sowohl im Ozean als auch in der Atmosphare zirkuliert, wÃ¤hren 
NÃ¤hrsalz nur innerhalb des Ozeans zirkulieren. WÃ¤hren des Gasaustausches zwischen Ober- 
flÃ¤chenwasse und Atmosphare findet eine stark temperaturabhÃ¤ngig Isotopenfraktionierung 
statt, die mit ungefÃ¤h 0,12 %G pro 1 Â¡ AbkÃ¼hlun zunimmt (MOOK ET AL. 1974; ZHANG ET 
AL. 1995). Das fÃ¼hr dazu, daÂ bei niedrigen Teniperaturen und ausreichend Zeit fÃ¼ einen 
Gasaustausch im chemischen Gleichgewicht das S^C-VerhÃ¤ltni vom Gehalt an gelÃ¶ste 
Phosphat entkoppelt wird (CHARLES & FAIRBANKS 1990; BROECKER & MAIER-REIMER 
1992; BROECKER 1993; CHARLES ET AL. 1993). Auch wenn ein chemisches oder gar ein 
isotopenchemisches Gleichgewicht in der Regel nicht erreicht wird, sind die thermody- 
namischen Verschiebungen des IsotopenverhÃ¤ltnisse in hohen Breiten nicht zu vernachlÃ¤ssi 
gen. In einer 50 m mÃ¤chtige durchmischten Wasserschicht wÃ¼rd es ungefahr ein Jahr 
dauern bis das CO2 im chemischen Gleichgewicht mit dem CO2 der AtmosphÃ¤r stÃ¼nde 
Dagegen wÃ¼rd es ungefahr zehn Jahre benÃ¶tigen ein isotopisches Gleichgewicht zwischen 
dem 6l3cCo2 der Atmosphare und dem 6^Cso^ des Wassers einzustellen (BROECKER & 
PENG 1974; TANS 1980). CHARLES & FAIRBANKS (1990) und CHARLES ET AL. (1993) haben 
anhand des sich in der antarktischen Polarfrontzone bildenden Antarktischen Zwischenwas- 
sers (AAIW) nachgewiesen, daÂ sich diese Entkoppelung des Isotopensignals vom Phosphat- 
gehalt deutlich in bis zu 1500 m Wassertiefe bis auf Ca. 20 Â sÃ¼dliche Breite in allen drei 
SÃ¼dozeane widerspiegelt. SchlieÃŸlic haben Messungen im SÃ¼datlanti und im Weddellmeer 
erstmalig diese thermodynamisch beeinfluÃŸt Fraktionierung beim Gasaustauch zwischen At- 
mosphiire und OberflÃ¤chenwasser die bei sehr niedrigen Temperaturen das OberflÃ¤chenwas 
Abbildung 11: Lage der ozeanographischen Stationen im Weddellmeer und im SÃ¼datlantik Die Pfeile zeigen 
Hauptausstromrichtungen des Weddellnicerboden- und tiefenwassers (aus MACKENSEN ET AL. 1996). 
sei' an ^C anreichert, sogar bis ins Weddellmeerbodenwasser (WSBW) deutlich verfolgen 
kÃ¶nne (MACKENSEN ET AL. 1993b). Durch neue Messungen aus dem Weddellmeer und dem 
sÃ¼dlichste Ost-Atlantik (MACKENSEN ET AL. 1996) konnten die in den 70-er Jahren beprob- 
ten atlantischen GEOSECS-Profile (KROOPNICK 1985), die immer noch die einzige Daten- 
grundlage fÃ¼ die S^Csm-Verteilung in den rezenten sÃ¼datlantische Wassermassen dar- 
stellen, wesentlich verdichtet und nach SÃ¼de ins Weddellmeer erweitert werden (Abb. 11). 
Dabei wurde der generelle Zusammenhang zwischen Phosphatgehalt und &^Czcf^ bestÃ¤tigt 
So zeichnen die beiden Eigenschaften der Wassern~assen S^Cxc02-Verteilung und Gehalt an 
gelÃ¶ste Phosphat sowohl die Verbreitung des nÃ¤hrsalzreiche und alten CPDW und WDW 
als auch die NÃ¤hrsalzverarmun auf dem Schelf und in den OberflÃ¤chenwassermasse nach 
(Abb. 12, 13). In den unteren bathyalen und abyssalen Bereichen jedoch, sowie im Kernbe- 
reich des AAIW, werden erhÃ¶ht 8^C-VerhÃ¤ltniss von teilweise >0,8 %o nicht von ent- 
sprechend niedrigen Phosphatwerten begleitet. Diese durch Daten bisher nicht nachgewiesene 
Entkoppelung des S^C-Signals vom NÃ¤hrsalzgehal in Tiefen- und Bodenwassermassen soll 
in1 folgenden nÃ¤he dargestellt und diskutiert werden, 
Phosphate [pmollkg] 
Distance [km] 
Abbildung 12: Verteilung des im Meerwasser gelÃ¶ste Phosphats (in pmollkg) auf einem zonalen Schnitt (a) und 
einen1 meridionalen Schnitt (b) durch das Weddellmeer (aus MACKENSEN ET AL. 1996). Siehe Abb. 11 fÃ¼ 
genaue Position der Stationen. 
Latitude 
Abbildung 13: Verteilung der S1^C-Verhiltnisse des in1 Meerwasser gelÃ¶ste anorganischen Kohlenstoffs (in 
W D B )  auf einem zonalen Schnitt (a) und einem meridionalen Schnitt (b) durch das Weddellmeer (aus 
MACKENSEN ET AL. 1996). Siehe Abb. 1 1  fiir genaue Position der Stationen. 
ZunÃ¤chs soll hierzu die in Abschnitt 3.3.5 gegebene, stark zusammenfassende und vereinfa- 
chende Beschreibung der Ozeanographie des Weddellmeeres weiter spezifiziert werden. In 
Abbildung 14 sind die verschiedenen Wassermassen, wie sie heute im Weddellmeer angetrof- 
fen werden, schematisch in einen1 0-S-Diagramm dargestellt. Die entsprechenden Definitio- 
nen durch die Bandbreiten ihrer physikochemischen Eigenschaften sind in Tabelle 8 gegeben. 
Salinity 
Abbildung 14: Schematische Darstellung der wichtigsten Wasscrmassen des Weddellmeeres in einem &%Dia- 
gramm. Die Rechtecke charakterisieren die Wassennassen nach den in Tab. 8 gegebenen Zitaten. Die schwarzen 
Punkte mit Fehlerbalkcn zeigen die Position der Mittelwerte mit Standardabweichungen der Wassei-massen aus 
FAHRBACH ET AL. (1995), wie sic in MACKENSEN ET AL. (1996) definiert wurden (WDW = Weddelltiefcn- 
wasser, WSDW = Weddellmeertiefcnwasser, WSBW = Weddellmecrbodenwasser, ESW = Ostliches Schelfwas- 
ser, WW = Winterwasscr. ISW = Eisscheifwasser, MWDW =Modifiziertes Weddelltiefenwasser). 
In den abyssalen Bereichen des tiefen Beckens liegt WSBW, das von dem etwas wÃ¤rmere 
WSDW unterschieden werden kann. Ãœbe dem WSDW ist dann das WDW anzutreffen, das 
durch den Weddellwirbel vom CPDW abgeschnÃ¼r wird. Ãœbe dem WDW schlieÃŸlic ist als 
gering mÃ¤chtig Lage das Winterwasser (WW) zu finden. Durch die Mischung von WDW mit 
WW wird das sogenannte Modifizierte WDW (MWDW) gebildet. Auf dem Kontinentalschelf 
sind weiterhin charakteristische Wassermassen wie das Ã¶stlich Schelfwasser (ESW) und das 
Eisschelfwasser (ISW) anzutreffen (FOLDVIK ET AL. 1985). 
Winter Water (WW) 
Eastern Shelf Water 
(=W) 
Warm Deep Water (WDW) 
Weddell Sea Decp Water 
(WSDW) 
Weddell Sea Bottom Water 
(WSBW) 
Icc Shelf Water (ISW) 
pot. Temperatur Salzgehalte 
-. 
e (Â¡C s C%(Â¥, 
I , X  5 9 < -0.8 34.45 5 S < 34.50 
-2.0 9 < -1.6 34.28 5 S 5 34.44 
0 5 0 2 0.8 34.60 5 S 5 34.76 
-0.7 5 0 5 0 34.64 < S 5 34.68 
- 1 . 4 < e s - o . 7  34.64 2 s 5 34.68 
-2.4 2 9 5 2.0 34.62 < S < 34.68 
Quelle 
(FAHRBACH ET AL. 1995) 
(CARMACK 1974; 
FOLDVIK ET AL. 1985) 
(CARMACK & FOSTER 
1977) 
(FOLDVIK ET AL. 1985) 
(CARMACK 1974; 
FOLDVIK ET AL. 1985) 
(CARMACK & POSTER 
1977; FOLDVIK ET AL. 
Tabelle 8: Definition dei wichtigsten Wassermasscn des Weddellmeeres wie sie aus der Literatur entnommen 
und in dieser Arbeit mit ihren spezifischen Sauerstoff- und KohlenstoffisotopenverhÃ¤ltnisse korreliert wurden. 
Es sind im wesentlichen zwei Prozesse zu berÃ¼cksichtigen die zur Bildung von sehr dichtem 
Wasser fÃ¼hren welches dann letztlich zur Bildung des WSBW beitragt (Abb. 14, Tab. 8): 
- Ãœbe den breiten Kontinentalschelfen des sÃ¼dwestliche Weddellmeeres friert das Oberfla- 
chenwasser im Kontakt mit der AtmosphÃ¤r und wird so durch die Bildung von Meereis im- 
mer salzreicher und dichter. Dieses Wasser mischt sich an der Schelfkante mit MWDW aus 
dem inneren Weddellmeer und sinkt dann nach Ãœberschreite einer bestimmten Dichte Ã¼be 
die Schelfkante in die tieferen Wassermassen. Wahrend dieses Sinkprozesses entlang des 
Kontinentalhangs Ã¤nder es durch konvektive Mischung mit dem umgebenden WDW kontinu- 
ierlich seine physikochemischen Eigenschaften bis es von der antizyklonalen Zirkulation des 
Weddellwirbels erfaÃŸ wird (GILL 1973; CARMACK & FOSTER 1975; KILLWORTH 1977). 
Dieser ProzeÃ wird besonders intensiv in Polynyen sein, in denen katabatische Winde fÃ¼ ei- 
nen andauernden Abtransport des neu gebildeten Meereises und damit zu einer verstÃ¤rkte 
Salzanreicherung im Oberflachenwasser fÃ¼hren 
- Der zweite ProzeÃŸ der zur Bildung von Weddellmeerbodenwasser beitragt, ist ursÃ¤chlic 
mit dem Vorhandensein und der Ausdehnung der groÃŸe antarktischen Schelfeisgebiete ver- 
knÃ¼pft Meerwasser wird unter dem Schelfeis bis zum in-situ-Gefrierpunkt bei erhÃ¶hte 
Druck abgekÃ¼hlt Das auf diese Weise unter dem Schelfeis gebildete, extrem unterkÃ¼hlt 
Wasser kann dann in zusammenhÃ¤ngende Schwaden den Kontinentalhang hinunter in die 
Tiefsee gleiten und durch Mischung mit dem warmen und salzreichen WDW schlieÃŸlic 
WSBW bilden (FOLDVIK ET AL. 1985; FOLDVIK & GAMMELSRDD 1988).  
Als KROOPNICK (1985)  seine global konstante Beziehung zwischen S^Cxcoi und gelÃ¶ste 
Phosphat von 0,7 1 Zunahme im 8^C pro ein pmollkg Abnahme im PO4-Gehalt berechne- 
te, bezog er nur Proben in die Berechnung mit ein, deren potentielle Dichte Ã¼be 27,7 lag. 
Wassermassen mit einer potentiellen Dichte um 27,7 sind im allgemeinen zwischen 100 m 
und maximal 1800 m Wassertiefe anzutreffen, so daÂ bei dichteren Wassermassen davon aus- 
gegangen werden kann, daÂ isotopische Fraktionierungsprozesse beim Gasaustausch zwi- 
schen OberflÃ¤chenwasse und AtmosphÃ¤r nicht stattgefunden haben. Damit ist dann die be- 
obachtete Korrelation zwischen Phosphat und 8^Cxco2 nur durch biologische Prozesse, die 
der "RedfieIdt'-Beziehung folgen sollten, verursacht. OPPO & FAIRBANKS (1989) und 
CHARLES & FAIRBANKS (1990) stellten diesen Ansatz vom Kopf auf die FÃ¼Ã und nutzten 
nun umgekehrt eine, allerdings leicht verÃ¤nderte "Redfieldt1-Steigung von 0,93, d.h. 0,93 %O 
Zunahme im 8 ^ C  pro ein pmollkg Abnahme im P o 4  um das 8^Czcm-Signal im 
OberflÃ¤chenwasse von der biologischen Fraktionierung zu bereinigen. Dementsprechend 
bleibt vom 813Czco2 nur noch der durch thermodynamische Fraktionierung beim Gasaus- 
tausch verursachte Anteil Ã¼brig so daÂ Richtung und StÃ¤rk dieses Anteils besonders bei sehr 
niedrigen Ten~peraturen klar erfaÃŸ werden kÃ¶nnen Denselben Ansatz schlieÃŸlic benutzten 
BROECKER & MAIER-REIMER (1992), wieder mit einer leicht verÃ¤nderte "Redfield- 
Beziehung" (1.1 %c/l pmollkg) zur Korrektur des biologisch angetriebenen Anteils, um den 
thermodynamischen Anteil in der 8^Cxco2-Verteilung im Weltozean zu quantifizieren. 
MACKENSEN ET AL. ( 1  996) schlieÃŸlic folgten BROECKER & MAIER-REIMER und benutzten 
die 1,l %~/pmol/kg Steigung, die auf Daten aus Gebieten des Indiks und des Pazifiks beruhen, 
in denen nur ein antarktisches Endglied die Mischung der Wassermassen charakterisiert und 
aus denen somit an1 verlÃ¤ÃŸlichst die biologische "Redfield-Beziehung" zu extrahieren ist 
(siehe auch LYNCH-STIEGLITZ ET AL. 1995). AuÃŸerde stimmt diese Korrelation mit der 
neuesten theoretisch ermittelten "Redfield-Steigung" Ã¼berei (TAKAHASHI ET AL. 1985). 
Bereinigt man nun die 8'3C-Messungen aus dem Weddellmeer mit der als global gÃ¼lti unter- 
stellten, biologisch bedingten Beziehung zwischen Phosphat und &^C, so erhÃ¤l man den 
thermodynamisch induzierten Anteil (A813Csco2) als Rest (MACKENSEN ET AL. 1996). In 
den OberflÃ¤chenwassermasse des zentralen Weddellmeeres ist dieser thermodynamische An- 
teil >0,6 %O (Abb. 15).Wird zusÃ¤tzlic noch eine anthropogene Erniedrigung des 6^C-Ver- 
hÃ¤ltnisse der AtmosphÃ¤r durch die Verbrennung fossiler Brennstoffe berÃ¼cksichtigt so soll- 
te der A8^Czco2-Wert der oberflÃ¤chennahe Wassermassen um Ca. 0,4%0 hÃ¶he sein 
(MAIER-REIMER pers. Mittig. 1994). In den subpolaren, vom ACC erfaÃŸte OberflÃ¤chenwas 
sermassen ist ein thermodynamischer Effekt von >0,8 %O feststellbar, der gut mit den vom 
"Hamburg Ocean Global Circulation Model" simulierten Werten Ã¼bereinstimm (BROECKER 
& MAIER-REIMER 1992). Dies ist nicht Ãœberraschend da sowohl in vorliegender Arbeit als 
auch im Hamburger Modell die gemessenen 813C-Werte durch dieselbe konstante, "Red- 
fieldl'-angetriebene biologische Fraktionierung auf phosphatfreie Werte normiert wurden. 
Abbildung 15: Verteilung des AS'-^C (=SL3C + I ,  1P04 - 2,7) des in1 Meerwasser gelÃ¶ste anorganischen Kohlen- 
stoffs (in %cPDB) auf einem zonalen Schnitt (a) und einem meridionalen Schnitt (h) durch das Weddellmeer (aus 
MACKENSEN ET AL. 1996), Siehe Ahh. 1 1 fÃ¼ genaue Position der Stationen. 
Wichtig ist allerdings, daÂ im Hamburger Modell eine Verdoppelung der CO2-Austauschratc 
zwischen Ozean und AtmosphÃ¤r zu einem signifikanten Anstieg der &^C-Werte i n  kalten 
OberflÃ¤chenwassern~asse~ und zu einer Abnahme in warmem Wasser fÃ¼hrte Da die hÃ¶chste 
A&^CzCo2-Werte in der Polarfrontzone, einer Region mit hohen Windgeschwindigkeiten, 
anzutreffen sind, bestÃ¤rk diese Modellrechnung die Ansicht, daÂ durch hohe Windgeschwin- 
digkeiten der Gasaustausch zwischen Ozean und AtmosphÃ¤r verstÃ¤rk wird, und somit in kal- 
ten Gewiissern eine Intensivierung der thermodynan~ischen Fraktionierung in1 &^Czco2 eim 
tritt. 
Ein ebensolcher ProzeÂ sollte im Weddellmeer bei der Bildung von Bodenwasser wirksam 
sein, wenn die MeeresoberflÃ¤ch im Kontakt mit der AtmosphÃ¤r gefriert, aber gleichzeitig 
durch starke katabatische Winde eisfrei gehalten wird. In solchen Polynyen wÃ¤re demnach 
die Hauptbild~~ngsgebiete von OberflÃ¤chenwasse mit hohen A&^Czco2-Werten zu suchen. 
Sehr dichtes Wasser, das dort durch das stÃ¤ndige Freihalten der MeeresoberflÃ¤ch von neu 
gebildetem Meereis durch ablandige, starke Winde unter ZurÃ¼cklasse von salzreichen Lau- 
gen und andauernder AbkÃ¼hlun gebildet wird, sinkt durch die tieferen und wÃ¤rmere Was- 
sermassen und flieÂ§ entlang des antarktischen Kontinentalhanges in die Tiefsee (FOLDVIK ET 
AL. 1985; FOLDVIK & GAMMELSR0D 1988; FAHRBACH ET AL. 1995). TatsÃ¤chlic ist in Ab- 
bildung 15 deutlich zu erkennen, daÂ das WSDW und das WSBW einen thermodynamischen 
Anteil von zwischen im Mittel 0,3 und 0,6920 am &^Czco2 aufweisen. Mehr noch, a m  Konti- 
nentalhangder antarktischen Halbinsel vor dem Larsen Schelfeis sind deutlich zusammenhÃ¤n 
gende WasserkÃ¶rpe mit hohen A&^Csco2-Werten von >0,4%r zu erkennen, die sich aus 
dichtem, den Hang hinab sinkenden OberflÃ¤chenwasse herleiten lassen (MACKENSEN ET AL. 
1996). 
Durch die Kombination von 6 ^ O  und A6^Cxco2 Messungen haben MACKENSEN ET AL. 
(1996) 'versucht, nachzuweisen, daÂ die zwei prinzipiell unterschiedlichen Prozesse, die zur 
Bildung von Weddellmeer Tiefen- und Bodenwasser fÃ¼hren dem 6^Cxco2-Signal unter- 
schiedlich groÃŸ thermodynamische Anteile aufprÃ¤ge mÃ¼ssen Es konnte gezeigt werden, 
daÂ WSBW, WSDW und WDW auf einer Mischungsgeraden liegen und, in diesem Zusam- 
menhang wichtiger, daÂ sich Schelfwassermassen wie das ESW in ihrem Isotopensignal deut- 
lich vom haupts2chlich irn inneren Weddellmeer gebildeten WW unterscheiden lassen (Abb. 
16). Dies ist wichtig. wenn es gilt, eventuelle Ã„nderunge der Bodenwasserbildungsraten und 
-Prozesse wÃ¤hren der Glazialzeiten und ihren EinfluÃ auf die Speicherung des &^C-Signals 
in benthischen Foraminiferen abzuschÃ¤tze (siehe Kapitel 5). 
Abbildung 16: Mittelwerte von AS^Czco2 und 5'w-VerhÃ¤ltnisse wichtiger Wassermassen des Weddellmeeres, 
definiert nach potentieller Temperatur und Salzgehalt wie in Abb. 14 und Tab. 8 gegeben (aus MACKENSEN ET 
AL. 1996). Standardabweichungen werden durch Fehlerbalken und Fehler der Mittelwerte durch GrÃ¶Ã und 
Form der Ellipse angegeben (WDW = WeddeIItiefenwasser. WSDW = Weddellmeertiefenwasser, WSBW = 
Weddellmeerbodenwasser. ESW = Ã¶stliche Schelfwasser, WW = Winterwasser). 
4.3.2. 513C in Endofauna 
Die wenigsten Foraminiferenarten bauen das 6^C-Signal des Wassers im isotopischen 
Gleichgewicht in ihr karbonatisches GehÃ¤us ein, die meisten jedoch mit einem konstanten 
Fraktionierungsfaktor, der, in Unkenntnis der genauen ZusammenhÃ¤nge gerne unter dem 
Begriff "Vitaleffekt" zusammengefaÃŸ und erklÃ¤r wird (WOODRUFF ET AL. 1980). Detaillierte 
Untersuchungen und Uberlegungen zum Vitaleffekt in planktischen Foraminiferen sind unter 
anderem in SPERO (1992) nachzulesen. Eine neuere Zusammenstellung der Fraktionierung 
verschiedener benthischer Foraminiferenarten wird in WEFER und BERGER (1991) gegeben. 
In Abschnitt 3.2 ist der derzeitige Stand des Wissens Ã¼be Habitattiefe und spezifische An- 
sprÃ¼ch benthischer Tiefseearten an ihr Mikromilieu zusammengefaÃŸt Aus dieser Zusam- 
menstellung geht klar hervor, daÂ sich einige Arten bevorzugt im Porenraum des Sedimentes 
aufhalten und vermutlich dort auch den grÃ¶ÃŸt Teil ihrer GehÃ¤us bauen. Diese Kenntnis be- 
ruht in der Hauptsache auf der Analyse von Lebensformtypen und der direkten Beobachtung 
anhand von stratifiziert beprobten und gefÃ¤rbte OberflÃ¤chensedimentkernen Weiterhin ist 
bekannt, daÂ das stabile KohlenstoffisotopenverhÃ¤ltni des ZC02 im Porenwasser durch den 
bakteriellen Abbau organischer Substanz stark erniedrigt wird (MCCORKLE ET AL. 1985). Da- 
her sollte sich, wenn endobenthisch lebende Arten ihr Gehiiuse in1 Porenwasser bauen, diese 
Lebensweise in sehr niedrigen 8^C-VerhÃ¤ltnisse der kalkigen Gehause widerspiegeln. In 
der Tat steilten WOODRUFF ET AL. (1980), GRAHAM ET AL. (1981), BELANGER ET AL. (1981) 
und GROSSMAN (1984) starke negative Abweichungen des 513C einiger Arten vom 
5^Cyco2 des Bodenwassers fest und erklÃ¤rte diese durch eine mÃ¶glich Kalzifizierung im 
Porenwasser, also durch eine zumindest zeitweilige endobenthische Lebensweise. 
FÃ¼ palÃ¤ozeanographisch Fragestellungen ist es von besonderer Wichtigkeit, welche Arten 
ihr GehÃ¤us im Porenwasser oder in1 Bodenwasser sekretieren. Es konnte nachgewiesen wer- 
den, daÂ das 51%-Signal der zu Anfang der 80-er Jahre am hÃ¤ufigste gemessenen benthi- 
sehen Foraminiferengattung Uvige~iiza in AbhÃ¤ngigkei vom Gehalt an organischem Kohlen- 
stoff im Sediment variiert (ZAHN ET AL. 1986; LOUBERE 1987). Uvigerina perep' im wurde 
damals bevorzugt gemessen, da diese Art die Sauerstoffisotope nahezu im Gleichgewicht mit 
Meerwasser und in1 Einklang mit bekannten Temperatur-6180-Beziehungen fraktionieren 
sollte. Obwohl es bis heute nicht durch direkte Beobachtung erhÃ¤rte werden konnte, geht man 
davon aus, daÂ Uvigerina spp. als flach infaunal lebende Gattung das in AbhÃ¤ngigkei vom 
organisch C-FluÃ variierende S ^ C ~ ~ ~ ~  des Porenwassers in ihrem Gehause speichert. Das 
~vi~er i f ia -S^C-Signal  wird somit fÃ¼ die palÃ¤oozeanographisch Interpretation als NÃ¤hr 
salzstellvertreter weitgehend unbrauchbar. Gleiches gilt zunÃ¤chs auch fÃ¼ die 6^C-signale 
tief endobenthisch lebender Gattungen, wie z.B. Globobulimina, Chilosto~nella und Melonis 
(MACKENSEN & DOUGLAS 1989; MCCORKLE ET AL. 1990). Auf der anderen Seite bietet die 
MÃ¶glichkeit das S^Cyco2-VerhÃ¤ltni des Porenwassers in verschiedenen Teufen durch Ana- 
lyse unterschiedlich tief im Sediment lebender Arten abrufen zu kÃ¶nnen neue interessante pa- 
lÃ¤oozeanographisch Perspektiven. Durch paarweise Analyse infaunaler Arten zusammen mit 
gesichert epibenthisch lebenden Arten lassen sich so mÃ¶glicherweis Sauerstoffzehrung im 
Sediment und organisch-C-FluÃŸrate vergangener Ozeane rekonstruieren (MCCORKLE ET AL. 
1990). 
4.3.3. 5Â° im Epibenthos 
Nachdem vor allem durch die Arbeiten von ZAHN ET AL. (1986) und LOUBERE (1987) nach- 
gewiesen worden war, daÂ U. peregrina und verwandte Arten vermutlich nicht das 8^Czcx^ 
des Bodenwassers, sondern das des Porenwassers in ihren GehÃ¤use speichern, wurden in den 
letzten 10 Jahren bevorzugt Fonthofia wuellerstorfi und nahe verwandte Arten zur Beantwor- 
tungpalÃ¤oozeanographische Fragestellungen untersucht. Diese Gruppe benthischer Forami- 
niferen lebt vorwiegend epibenthisch (vgl. 3.2) und speichert daher in der Regel das 
@Cyco2-Signal der Bodenwassermasse (WOODRUFF ET AL. 1980; GRAHAM ET AL. 198 1). 
Vermutlich zufiillig wird das &^C-VerhÃ¤ltni beim Einbau in das GehÃ¤us v o n  F. 
wuders for f i  kaum verÃ¤ndert so daÂ diese Art und oft auch eng verwandte Arten der Gattung 
Cibicidoides als Referenz fiir 81%-Bestimmungen an benthischen Foraminiferen und als ver- 
iiÃŸliche Anzeiger fÃ¼ das 8l3CXco2 des Bodenwassers angesehen werden (DUPLESSY ET AL. 
1984; GROSSMAN 1987; WEFER & BERGER 1991) (Abb. 17). 
Abbildung 17: KohlenstoffisotopenverhÃ¤ltni von F. wellerstotf i  als Funktion des Si3C des gelÃ¶ste anorgani- 
schen Kohlenstoffs im Wasser. Die Gerade zeigt das 1 : l  VerhÃ¤ltni (umgezeichnet nach DUPLESSY ET AL. 
1984). 
In den letzten Jahren wurde zunehmend deutlicher, daÂ F. wuellerstorfi und verwandte Gat- 
tungen unter bestimmten Umweltbedingungen das 513Cxco2-Signal der Bodenwassermasse 
nicht immer korrekt in ihren GehÃ¤use aufzeichnen. S o  interpretierten schon SARNTHEIN ET 
AL. (1988) einzelne spÃ¤tpleistozÃ¤ 8^C-Werte von F. wuellerstorfi, die weit niedriger waren 
als realistisch anzunehmende 8l^CXo2-Werte der entsprechenden PalÃ¤obodenwassermasse 
als durch lokales Auftriebsgeschehen und durch FluÃŸzufuh erhÃ¶ht ProduktivitÃ¤ im OberflÃ¤ 
chenwasser verursacht. Die 813C-VerhÃ¤ltniss des durch Photosynthese produzierten organi- 
schen Materials sind im VerhÃ¤ltni zum Meerwasser um 20-30 %C reduziert, so daÂ beim Ab- 
bau organischer Substanz am Meeresboden das 813Ci;c02-VerhÃ¤ltni des Wassers reduziert 
werden kann (siehe 4.3.2.). Erst MACKENSEN ET AL. (1993b) jedoch konnten in einer detail- 
liert angelegten Studie aus dem atlantischen Sektor des antarktischen Ringozeans zeigen, daÂ 
F. w~ie1lersfot:fi n AbhÃ¤ngigkei von stark saisonalen organisch-C-FluÃŸrate das S^Cscc^- 
Signal der Bodenwassermasse um bis zu -0,5 %O verringert einbaut. Aus Abbildung 18 wird 
deutlich, daÂ die 8^C-Werte von lebenden F. wuellerstorfi und verwandten Gattungen im 
VerhÃ¤ltni zum an derselben Station gemessenen 8^Czco2 zu niedrig sind. 
Abbildung 18: 6Â°C-Wert von lebenden F. ~~nel lers tot f i  und verwandten Gattungen als Funktion des an dersel- 
ben Station gemessenen S^Czco2 der Bodenwassermasse. Die Gerade zeigt das 1 : 1  VerhÃ¤ltni (aus MAC- 
KENSEN ET AL. 1993b). 
Einfache stÃ¶chion~etrisch AbschÃ¤tzunge unter Annahme realistischer Diffusionsraten zei- 
gen, daÂ in den heutigen Ozeanen organisch-C-FluÃŸrate von der GrÃ¶Â§enordnun die nÃ¶ti 
wÃ¤ren die Bodenwassermasse an der Grenzschicht Meer/Meeresboden u m  den beobachteten 
Effekt von 0,5 %C im 8 ^ C  zu reduzieren, nicht mÃ¶glic sind. Erst die Besonderheit der Hoch- 
produktionsverhÃ¤ltniss in hohen antarktischen Breiten bietet Ansatzpunkte fÅ  ¸ eine ErklÃ¤ 
rung der signifikanten Abweichungen zwischen den F. wuellerstorfi-S^C-VerhÃ¤ltnisse und 
den Bodenwasser-8^Cscoz-Werten. HauptsÃ¤chlic in einem Streifen sÃ¼dlic der antarkti- 
schen Polarfront fÃ¼hre kurzfristige, regional und saisonal stark variierende DiatomeenblÃ¼te 
zu einer mehrere Millimeter mÃ¤chtige Phytodetrituslage am Meeresboden. Die Ausdehnung 
und Erhaltungsdauer solcher, auch "fluffy layer" genannten Lagen sind von verschiedenen 
Umweltbedingungen abhÃ¤ngig wie zB von der StrÃ¶mungsintensitÃ am Meeresboden oder in 
der mittleren WassersÃ¤ule oder auch von der Zusammensetzung des Planktons (THIEL ET AL. 
1989). Die mit den ozeanographischen Fronten einhergehenden, teilweise bis zum 
Meeresboden reichenden, erhÃ¶hte StrÃ¶munge werden durch die Meeresbodentopographie 
gefÃ¼hr und gebiindelt. Es kommt so in geschÃ¼tzte Bereichen (StrÃ¶mungslee zu einer An- 
hÃ¤ufun des Phytodetritus und letztlich, in geologischen ZeitrÃ¤umen zu sehr hohen Opalak- 
kumulationsraten. Die Konzentration der hÃ¶chste 6^C-Abweichungen in der NÃ¤h ozeano- 
graphischer Fronten (Abb. 19) fiihrte zu der Annahme, daÂ die epibenthischen Foraminiferen 
ihre GehÃ¤us innerhalb einer solchen Phytodetrituslage bauen (MACKENSEN ET AL. 1993b). 
In diesem Mikromilieu wÃ¤ren Ã¤hnlic wie im Porenwasser, durch den bakteriellen Abbau des 
organischen Materials stark erniedrigte 6^Cxo2-Werte zu erwarten 
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Abbildung 19: Abweichungen zwischen Bodenwa~ser-8~3C und Forarni11iferen-8~~C aufgetragen gegen die geo- 
graphische Breite (aus MACKENSEN ET AL. 1993b). (STF, Subtropische Front; SAF. Subantarktische Front; PF. 
Polarfront: ACCIWG. Nordgrenze des Weddellwirbels). 
Die Ergebnisse von MACKENSEN ET AL. (1993b) initiierten eine Diskussion Ã¼be die Vertrau- 
enswÃ¼rdigkei von 6^C-Daten aus epibenthischen Foraminiferen, vor allem deshalb, weil 
CdICa-VerhÃ¤ltniss als weiterer wichtiger NÃ¤hrsalzstellvertrete im SÃ¼dpolarmee glaziale 
Zirkulationsmuster andeuten, die im Widerspruch zu den auf S^C-Werten basierenden 
Rekonstruktionen stehen (siehe 5.1. und 5.2.3.). Im Gegensatz zu MACKENSEN ET AL. 
(1993b) stellten MCCORKLE & KEIGWIN (1994) im Ã¤quatoriale und im Nordwest-Pazifik 
keine signifikanten Abweichungen zwischen 6I3C-Werten in F. wuellerstorfi und dem 
8^Cxco2-VerhÃ¤ltnisse der Bodenwassermasse fest, die auf eine Fraktionierung beim Ein- 
bau in die ForaminiferengehÃ¤us zurÃ¼ckzufÃ¼hr wÃ¤ren Vielmehr stellten diese Autoren die 
Qualitiit der 6^C-Daten, die auf Messungen pazifischer GEOSECS-Stationen beruhen, in 
Frage (KROOPNICK 1985). Sie konnten anhand neuer Messungen nachweisen, daÂ im Pazifik 
6^C-Werte von weit entfernt liegenden GEOSECS-Stationen nicht auf lokale Bodenwasser- 
verhiiltnisse iibertragen werden kÃ¶nnen Gleiche SchluÃŸfolgerunge zogen auch BICKERT 
(1992) und MACKENSEN ET AL. (1993b) aus dem Vergleich von eigenen Messungen und 
GEOSECS-Daten aus dem Ã¶stliche SÃ¼datlantik Dieselben &^C-Werte, gemessen an F. 
w~~ellersrorfi,  die von MCCORKLE & KEIGWIN (1994) noch als verliiÃŸlich Anzeiger fÃ¼ das 
Bodenwasser 6^Czco2-VerhÃ¤ltni angesehen wurden, werden wenig spÃ¤te jedoch von 
MCCORKLE ET AL. (1995) als mÃ¶glicherweis durch KalzitlÃ¶sun signifikant erniedrigt ange- 
sehen. 
Zusiitzliche Komplikationen im Umgang mit 6l3C-Werten auch aus epibenthischen Foramini- 
feren als verliiÂ§lich Zeugen des PalÃ¤okohlenstoffkreislauf deuten sich mit zunehmender Da- 
tenmenge aus dem Arktischen Ozean an. Auf ihren Gehalt an benthischen Foraminiferen be- 
arbeitete Oberfliichenproben aus dem Nordpolarmeer wurden zeitgleich mit Wasserproben zur 
Bestimmung des 6^Czco2 des Meerwassers entnommen (FUTTERER 1994; WOLLENBURG 
1995). Das 6^C-Signal von Fontbotia wiiellersforfi wurde direkt mit dem 8 1 3 ~ ~ ~ ~ ~ - ~ i ~ n a l  
des Bodenwassers verglichen (Abb. 20). 
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Abbildung 20: &'^C-Werte von lebenden F. wuellerstoffi und verwandten Gattungen als Funktion des an der sel- 
ben Station gemessenen S^Czco2 der Bodenwassennasse im Nordpolarmeer. Die Gerade zeigt das 1 :1 VerhÃ¤lt 
nis. 
Das Ergebnis aus diesem vorlÃ¤ufige Datensatz widerspricht zuniichst bisherigen Erfahrun- 
gen. Deutlich zeigt sich ein um bis zu 0,5550 zu schweres Signal im GehÃ¤us der Foraminifere 
im Vergleich zu dem das Tier umgebenden Bodenwasser. Damit wÃ¼rd zwar, wie in den siid- 
polaren Gebieten, eine Abweichung vom idealen 1: 1-VerhÃ¤ltni vorliegen, jedoch mit umge- 
kehrten Vorzeichen. Eine analoge ErklÃ¤run durch Hochproduktionseffekte (MACKENSEN ET 
AL. 1993b) oder Losung (MCCORKLE ET AL. 1995) scheidet demnach aus. Ob ein Zusammen- 
hang zwischen Kalzifizierung und episodischen, den Kontinentalhang hinabstrÃ¶mende 
Schelfwassermassen mit thermodynamisch erhÃ¶hte 513Ci:c~2-Werten besteht, bleibt zu klÃ¤ 
ren (MACKENSEN ET AL. 1996). 
4.4. Cd in1 Meerwasser und in Foraminiferen 
Das Spurenelement Cadmium kommt in1 heutigen Meerwasser in Konzentrationen zwischen 
0.05 und 50 nmol/kg bei einer Verweildauer von etwa 50000 Jahren vor. So, wie das 
Abbildung 2 1 :  Globales Cd:P-Verhiiltnis irn tiefen Ozean (aus BOYLE 1994). 
6^Czcm-VerhÃ¤ltni iin Ozean im wesentlichen durch biologische Produktions- u n d  Abbau- 
prozesse und ozeanische Advektions- und Diffusionsprozesse determiniert ist, so ist  auch das 
Cd:P-Verhiiltnis im Meerwasser durch prinzipiell dieselben Prozesse bestimmt (BOYLE ET AL. 
1976). Das rezente globale CcLP-VerhÃ¤ltni in Tiefen- und Bodenwasse~~nassen ist nach 
BOYLE (1992: 1994) am vernÃ¼nftigste mit einem Modell zu beschreiben, das zwei  lineare 
Regressionen durch Teildatens2tze mit einem Knick verbindet (Abb. 21). 
U m  Cd-Gehalte von Foran~iniferengehÃ¤use als Stellvertreter fÃ¼ den Phosphatgehalt einer 
vergangenen Wassermasse nutzen zu kÃ¶nnen muÃŸ wie bei den Kohlenstoffisotopen auch 
(4.3), das CdICa-VerhÃ¤ltni in rezenten Foraminiferen an dem CdIP-VerhÃ¤ltni der sie umge- 
benden Wassermassen geeicht werden. Dazu wird, aufgrund der wenigen direkt gemessenen 
Daten, in der Regel die in Abbildung 21 gegebene Beziehung zur Bestimmung der  Cd-Was- 
Estlmated Bottom Water Cd, nmollkg 
Ahhildung 22: Cd/Ca-Verhiiltnisse aus benthischcn Foraminiferen aufgetragen gezen die Cd-Gehalte des heuti- 
gen ÃŸodenwasscr fÅ  ¸Wasscr~iefen >3000 m. wie sie aus den P-Gehalten nach Abb. 21 geschÃ¤tz wurden. Die 
Vcrteilungskoeft'izie~~tcn k 2 . 9  und ein zum Vergleich um 10 % geringeres D sind als Eichgeraden gegeben 
(aus BOYL-E 1992). 
serwerte verwendet. VerfÃ¤hr man so, dann kann ein empirisch gewonnener Verteilungsko- 
effizient 
bestimmt werden, der den wassertiefenabhangigen, jedoch nicht artabhÃ¤ngige Einbau von 
Cadmium in kalzitische Foraminiferengehause beschreibt. BOYLE (1992) erhalt fÃ¼ Wasser- 
tiefen >3000 m einen Koeffizienten von D = 2,9 (Abb. 22). 
Besonders aufgrund der groÂ§e Diskrepanzen zwischen den aus CdICa- und &^C-VerhÃ¤ltnis 
sen benthischer Foraminiferen abgeleiteten Nahrsalzkonzentrationen im glazialen SÃ¼dpolar 
meer und den daraus folgenden palaoozeanographischen Konsequenzen, werden jÃ¼ngst Er- 
Abbildung 23: Verteilun~skoeffizient D von N. i i inbot~ifer aufgetragen gegen die KarbonatlÃ¶slichkei des Boden- 
w;issers.  Quadrate = "ERDC"-Kcrnc, Pazifik: Kreise = "Polarstern"-Kerne, S-Atlantik; Dreiecke = "Knorr7'- 
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gebnisse, die eine Beeinflussung der CdICa-VerhÃ¤ltniss durch LÃ¶sun am Meeresboden zei- 
gen (MCCORKLE ET AL. 1995), sehr ernst genommen. Ã„hnlic wie bei der Enttarnung von 
Uvigerina peregrina als untaugliches Medium, L I ~ I  korrekte B o d e n w a ~ s e r - 6 ~ ~ C ~ ~ ~ - W e r t e  
aufzuzeichnen, wird jetzt angenommen, daÂ die fÃ¼ geochemische Zwecke z.Zt. meist genutz- 
te F. wiiellerstorfi durch den lÃ¶sungsresistentere Niittallides umbonifer ersetzt werden kann 
(Abb. 23; E, BOYLE 1995, mÃ¼ndl Mittig.). 
Weiterhin wird neuerdings erfolgreich versucht, CdICa-VerhÃ¤ltniss aus kalzitischen Forami- 
niferen durch die einzige existierende aragonitische Foraminiferenart Hoeglundina elegans zu 
verifizieren (BOYLE ET AL. 1995). Obwohl in ihrer Tiefenverbreitung eingeschrÃ¤nkt scheint 
der Verteilungskoeffizient dieser Art tiefenunabhÃ¤ngi etwa bei 1,O zu liegen. Ein zusÃ¤tzli 
cher Vorteil bei der Analyse dieser aragonitischen Art liegt in dem Umstand, daÂ die hÃ¤ufig 
diagenetische Verunreinigung der kalzitischen ForaminiferengehÃ¤us bei der Bildung von 
MnC03-Krusten mit Cd aus dem Sediment hier nicht zu beobachten ist. Obwohl die GrÃ¼nd 
unbekannt sind, ist diese Resistenz gegen fÃ¼hdiagenetisch Verunreinigung bedeutungsvoll, 
da die Å¸bliche Reinigungsmethoden nicht ausreichen, um zusÃ¤tzliche sedimentÃ¤re Cd von 
den kalzitischen GehÃ¤useoberflÃ¤ch zu entfernen (ROSENTHAL 1994; BOYLE ET AL. 1995). 
5.  PalaoÃ¶kologi und -0zeanographie 
Selbstverstiindlich kÃ¶nne palÃ¤oozeanographisch Rekonstruktionen nicht nur auf der  fauni- 
stischen Analyse fossiler Foraminiferen und der geochemischen Analyse ihrer GehÃ¤us beru- 
hen (vgl, auch PISIAS ET AL. 1995). Um aber die Ergebnisse der vorhergehenden Kapitel 3 
und 4 in ihrer Bedeutung fÃ¼ die moderne PalÃ¤oozeanographi richtig einschÃ¤tze z u  kÃ¶nnen 
soll in1 folgenden Abschnitt der Versuch unternommen werden, die aus Tiefseeforaminiferen 
abzuleitenden Stellvertreterdaten zunÃ¤chs mÃ¶glichs unabhÃ¤ngi von z.B. sedimentologi- 
sehen (11.a. organisch C-. CaC03-Gehalt, Tonminerale) oder planktischen Stellvertreterdaten 
(11.a. Coccolithen. Diatomeen, Foraminiferen, Radiolarien) zu diskutieren. In einem spiiteren 
Abschnitt soll dann anhand von ausgesuchten Beispielen dargestellt werden, wie diese Stell- 
vertreter im Konzert mit anderen maringeologischen Methoden interpretiert werden kÃ¶nnen 
5.1 Stellvertreterdaten fÃ¼ Palaozirkulation und -stoffhaushalt 
In Tabelle 9 sind die Stellvertretergr6ÃŸe gegen die biogeochemischen GrÃ¶Â§ aufgetragen, 
die sie ersetzen sollen. Die Einteilung in physikochemische, biologische, ozeanographische 
und glaziologische GrÃ¶ÃŸ soll die Diskussion strukturieren helfen. Es ist aber offensichtlich, 
daÂ die Grenzen dieser Einteilung zwischen z.B. dem Gehalt an gelÃ¶ste Phosphat (physiko- 
chemische GrÃ¶ÃŸ und Exportproduktion (biologische GrÃ¶ÃŸ flieÂ§en sind. Die Unterteilung 
soll dann aber auch dem Umstand Rechnung tragen, daÂ physikochemische GrÃ¶Â§e wie z.B. 
Temperatur oder NÃ¤hrsalze heute relativ einfach direkt zu bestimmen sind, wohingegen z.B. 
biologische GrÃ¶Â§e wie Exportproduktion, regional nur unter Annahme vieler Vereinfachun- 
gen indirekt abgeleitet werden kÃ¶nnen Dies hat natÃ¼rlic EinfluÃ auf die GÃ¼t der Eichung 
von Stellvertreterdaten am rezenten Analogon und damit auf deren VerlÃ¤ÃŸlichke und Fehler- 
grenzen. 
5.1.1. MeÃŸbar physikochemische GrÃ¶ÃŸ 
Wassertiefe (Hydrostatischer Druck) 
Zu den Ã¤lteste Aufgaben der Paliioozeanographie gehÃ¶r die Beschreibung des fossilen Abia- 
gerungsraunies eines vergangenen Ozeans. Wichtigster grundlegender Parameter ist dabei die 
PalÃ¤obathynietrie Deshalb wurde schon frÃ¼hzeiti versucht. bestimmte benthische Foramini- 
ferenfaunen oder einzelne Arten als Wassertiefenanzeiger zu benutzen (BANDY & ECHOLS 
1964). Besonders aus der ErdÃ¶lindustri kamen hierzu viele Inlpulse (POAG 1981: 
LUTERBACHER 1984; MORKHOVEN ET AL. 1986). Unsere Arbeiten zeigen aber deutlich, daÂ 
86 
eine TiefenabhÃ¤ngigkei im Sinne einer DruckabhÃ¤ngigkei bestimmter Arten nur sehr selten 
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Tabelle 9: GegenÃ¼berstellun der palÃ¤ontologische und geochemischi 
niferen mit den physiko-chemischen ( I ) ,  biologischen (2). ozeanographischen (3) und glaziologischen (4) 
GrÃ¶ÃŸe die sie ersetzen sollen und an deren Stelle sie in der palÃ¤ozeanographische Interpretation treten sollen. 
1 
211 Stellvertreter aus henthischen Foram 
So gilt z.B. die obere Tiefenbegrenzung der F. wuellerstorfi von 1000 n~ Wassertiefe im heu- 
tigen Atlantik (Kap. 3) ,  aber nicht zwingend fÃ¼ den glazialen Atlantik (SARNTHEIN ET AL. 
1994). Festzuhalten ist jedoch, daÂ F. w~~ellerstorfi sich seit dem mittleren MiozÃ¤ im unteren 
Bathyal wohl fÃ¼hlt (MORKHOVEN ET AL. 1986). Generell gilt, daÂ sich die heutigen benthi- 
sehen Foraminiferenfaunen auf dem Artniveau seit etwa vom MiozÃ¤ an entwickelt haben. 
Aussagen, die auf direktem taxonomischem Vergleich beruhen, sind daher schon im PalÃ¤oge 
zweifelhaft (LUTERBACHER 1984). Auf dem Gattungsniveau hat sich die heutige Zusammen- 
setzung der benthischen Foraminiferenfaunen seit etwa der mittleren Kreide entwickelt 
(DOUGLAS & WOODRUFF 1981). Deshalb versuchte SLITER (1972), die PalÃ¤obathymetri 
wichtiger Gattungen der Oberkreide Ã¼be die Tiefenverteilung homeomorpher rezenter Gat- 
tungen zu erfassen. AuÃŸerde muÂ bei einer Interpretation fossiler Faunen eine in geologi- 
schen ZeitrÃ¤ume sich Ã¤ndernd Tiefenprgferenz einzelner Gattungen als Reaktion auf 
schwindende LebensrÃ¤um genauso in Betracht gezogen werden wie postmortaler Transport, 
der bestimmte leicht aufschwimmende oder rollbare GehÃ¤us bevorzugt verfrachtet (HAAKE 
ETAL. 1982). 
Die Ergebnisse zusammenfassend wird hier davon ausgegangen, daÂ mit Hilfe benthischer 
Foraminiferen zweifelsfreie palÃ¤obathymetrisch Zuordnungen nur in1 PleistozÃ¤ und in sehr 
groben Kategorien wie Strandbereich, Kontinentalschelftiefe und Tiefsee mÃ¶glic sind. Zwi- 
schen Schelf, oberem Hang und Tiefsee kann im eurasischen Nordpolarmeer, Atlantik und im 
Weddellmeer anhand der rezenten Verbreitung spezifischer Faunen, vor allem mit Hilfe von 
Elphidien und Bolivinen, sowie Ã¼be die strÃ¶mungsanzeigend Angulogerina angulosa unter- 
schieden werden. 
SalinitÃ¤ 
Es gibt nur sehr wenig MÃ¶glichkeiten PalÃ¤osalinitÃ¤t vergangener Ozeane zu rekonstruie- 
ren. Dies steht im krassen Gegensatz zu den Anforderungen, die die numerische Modellierung 
stellt. Besonders erschwerend ist, daÂ Ã„nderunge von nur wenigen Hundertstel Promille im 
Salzgehalt einer Wassermasse enorme Auswirkungen auf deren geostrophisches Verhalten 
hat. Extreme Salzgehalte, wie z.B. im Marschen- oder Lagunenbereich, lassen sich qualitativ 
Ã¼be benthische Foraminiferenfaunen wie auch Ã¼be andere Mikrofossilien rekonstruieren. So 
toleriert z.B. Ammonia beccarii weltweit schwankende Salzgehalte von brackisch Ã¼be voll 
marin bis hin zu hypersalin (MURRAY 1991) und ist damit typisch fÃ¼ den inneren Schelfbe- 
reich, Ã„stuar und Salzmarschen (SCHNITKER 1974a; GOLDSTEIN & MOODLEY 1993; 
ALMOGI-LABIN ET AL. 1995). Andere typische euryhaline Arten wie z.B. Judummina 
po l y s tom  sind sogar als Ã¼berlebens und reproduktionsfahige Faunenbestandteile auf terre- 
strischen Salzwiesen im Inneren Norddeutschlands angetroffen worden (HAAKE 1982). Lokal 
lieÃŸe sich sogar minimale kritische Salzgehaltsgrenzen fÃ¼ einzelne Arten festmachen. So 
fanden LUTZE ET AL. (1983) Eggerrelloides scaber in der Ostsee nur auf Gebiete mit im 
Jahresgang lÃ¤nger Zeit gehaltenen Salzgehalten von nicht unter 24 %G begrenzt. Zu gleichen 
Ergebnissen kamen auch ALVE & NAGY (1986) im Oslofjord. Es bleibt zunÃ¤chs jedoch 
festzuhalten, daÂ es z.Zt. keine verlÃ¤Â§lic mikropalÃ¤ontologisch Methode gibt, die in der 
Lage wgre, die geringen Salzgehaltsunterschiede der Tiefen- und Bodenwassermassen aus 
fossilen Faunen quantitativ, und damit fÃ¼ die Modellierung brauchbar, herzuleiten. 
Prinzipiell ist diese Feststellung leider auch fÃ¼ die geocheinischen Methoden gÃ¼ltig Es be- 
steht jedoch hier die begrÃ¼ndet Hoffnung, eine fiir OberflÃ¤chenwassermasse entwickelte 
und getestete Methode (DUPI.RSSY ET AL. 1991; ROSTEK ET AL. 1993), bei entsprechender 
Kalibrierung, auch auf Tiefen- und Bodenwassermassen Ã¼bertrage zu kÃ¶nne (ZAHN & MIX 
1991). GrundsÃ¤tzlic lÃ¤Ã sich der PalÃ¤osalzgehal Ã¼be die PalÃ¤otemperat~~rgleichun bei be- 
kannter PalÃ¤otemperatu und AusmaÃ der globalen Vereisung ausrechnen (vgl. 4.2). Nieder- 
schlage und Verdunstung bestimmen das durchschnittliche 8^0-VerhÃ¤ltni des Weltozeans 
und den Salzgehalt des Meeres. Deshalb besteht ein linearer Zusammenhang zwischen Salz- 
gehalt und 8180-Vcrhiiltnis des Wassers. In erster NÃ¤herun steigt mit zunehmendem Salzge- 
halt auch der 6^O-Wert des Wassers. Die Steigung der Geraden jedoch, die den linearen Zu- 
sammenhang zwischen Salzgehalt und 8'80-VerhÃ¤ltni beschreibt, ist in1 Oberfliichenwasser 
regional sehr unterschiedlich. Die lokale Kenntnis dieses Zusammenhanges ist daher wichtig, 
um bei bekannten Temperaturen die SalinitÃ¤ aus dem 8180-Signal zu bestimmen. 
FÅ  ¸die Berechnung von Oberfliichenwassertemperaturen der geologischen Vergangenheit ste- 
hen unabhÃ¤ngig MÃ¶glichkeite (Transferfunktions-, Uk37- oder Modern-AnalogMethode) 
zur VerfÃ¼gung FÃ¼ die nur wenige Grade bis Zehntelgrade messenden Temperaturdifferenzen 
in den Tiefen- und Bodenwassermassen gibt es jedoch keine vergleichbaren MÃ¶glichkeiten 
Demzufolge muÃ sowohl das Salinitatssignal als auch das Ternperatursignal aus der 6180-ZU- 
sammensetzung der benthischen Foraminiferengehause abgeleitet werden. Das ist methodisch 
problembehaftet. Einen Ausweg aus diesem Dilemma kÃ¶nnt die Temperaturbestimmung mit 
Hilfe von Mg/Ca-VerhÃ¤ltnisse benthischer Foraminiferen weisen. 
Temperatur 
Unsere Arbeiten in den hohen Breiten haben zeigen kÃ¶nnen daÂ bestimmte benthische, sonst 
kosmopolitische Tiefseearten extrem kalte Bodenwassertemperaturen meiden (Kap. 3). So 
konnten MACKENSEN & HALD (1988) im Barentsmeer und im Lofotbecken nachweisen, daÂ 
Cassiduli~7~1 laevigata in Wassermassen, die kÃ¤lte als 2 Â¡ sind, nicht vorkommt. Dagegen 
fÃ¼hl sich C. neoteretis erst wohl im Temperaturbereichen zwischen -1 und +1 'C. Auch fÃ¼ 
die Verbreitung von Bulimina aculeata in1 Weddellmeer und im Siidatlantik konnte nachge- 
wiesen werden, daÂ diese Art Wassertemperaturen von <0,5 OC meidet (MACKENSEN ET AL. 
1990; MACKENSEN ET AL. 1993a). Es bleibt anzumerken, daÂ sowohl C. lcievigata als auch B. 
aculeata in ihrer Verbreitung durch hohe organisch-C-FlÃ¼ss gesteuert werden, jedoch offen- 
sichtlich nur innerhalb einer fÃ¼ beide Arten unterschiedlichen Temperaturbandbreite. Man 
kann spekulieren, daÂ§ um ein von diesen Arten mÃ¶glicherweis gefordertes groÃŸe Angebot 
an stark abgebauter organischer Substanz zu gewÃ¤hrleisten eine Minimumtemperatur nicht 
unterschritten werden darf, da unter extrem kalten Bedingungen die bakterielle Zersetzung der 
organischen Substanz zu langsam und damit das verfiigbare Nahrungsangebot zu gering wÃ¤re 
Die verbreitetste Methode in der PalÃ¤oozeanographi zur Ableitung von Bodenwassertempe- 
raturen ist seit EinfÃ¼hrun der "PalÃ¤otemperaturgleichung (EPSTEIN ET AL. 1953) die Be- 
stimmung der 8^O-VerhÃ¤ltniss benthischer Foraminiferen (EMILIANI 1955; SAVIN ET AL. 
1975; MILLER ET AL. 1987). Die Nachteile und Grenzen dieser Methode sind in Abschnitt 
4.2. eingehend vorgestellt, lassen sich aber im wesentlichen zurÃ¼ckfÃ¼hr auf die Unkenntnis 
des kontinentalen Eisvolumens und des marinen Salzgehaltes. MÃ¶glich Komplikationen 
durch nicht konstante Fraktionierung einzelner Arten sind nicht auszuschlieÃŸen Dennoch ge- 
hÃ¶r die PalÃ¤otemperaturgleichun in ihren unterschiedlichen Modifikationen (WEFER & 
BERGER 1991) zu den verlÃ¤ÃŸlichst palÃ¤ozeanographische Methoden fÃ¼ die PalÃ¤oozeano 
graphie im TertiÃ¤r wenn auch gerade im PalÃ¤oge das Einsetzen der ostantarktischen Verei- 
sung zu den grÃ¶Â§t Unsicherheiten bei der Temperaturbestimmung fÃ¼hr (vgl. 5.2.1). 
FÃ¼ die Rekonstruktion pleistozÃ¤ne Bodenwassertemperaturen ist die Kalibrierung der 
8^O/Salzgehaltsbeziehung fÃ¼ die rezenten Tiefen- und Bodenwassermassen kaum genau ge- 
nug, um geringfÃ¼gig SalinitÃ¤ts und Temperaturunterschiede dieser Wassermassen exakt zu 
erfassen. Dies ist unter anderem auch begsÃ¼nde durch die bisher im Routinebetrieb nur unzu- 
reichende Genauigkeit bei der Isotopenbestimmung des S180 des Wassers von k0,2%~*. Un- 
gleich schwerer noch ist es, die 6^0/Salzgehaltsbeziehung fÃ¼ den glazialen tiefen Ozean ab- 
zuleiten. Wenn eine moderne gemittelte Beziehung fÃ¼ die Tiefsee unterstellt wird, so zeigen 
ZAHN & MIX (1991), daÂ z.B. glaziales Bodenwasser etwa 3 OC kÃ¤lte als das flachere, da- 
rÃ¼be liegende Tiefenwasser gewesen sein muÃŸ Eine Interpretation, die mit anderen in Kon- 
flikt gerÃ¤t die kÃ¤lter glaziale Tiefenwassermassen im Atlantik annehmen (vgl. 5.2.3). 
Entgegen der in den 50-er Jahren noch optimistischen Erwartung, daÂ das MgICa-VerhÃ¤ltni 
in benthischen Foraminiferen direkt von der Wassertemperatur abhÃ¤ngi ist (CHAVE 1954) 
und zumindest innerhalb von gleichen Familien bei gleicher Temperatur konstant ist 
(BLACKMON & TODD 1959), konnte NURNBERG (199 1)  nachweisen, daÂ benthische Forami- 
niferen einen temperaturabhÃ¤ngige Einbau von Magnesium in das Kalzitgitter erst bei hohen 
Temperaturgradienten erkennen lassen. Neuere Arbeiten an Molluskenschalen (KLEIN ET AL. 
1996) und Ostracodenklappen (PISIAS ET AL. 1995) mÃ¶ge da wieder etwas hoffnungsvoller 
stimmen. Ebenso scheinen Analysen von ROSENTHAL (1994) zu bestÃ¤tigen daÂ kalzitische 
und aragonitische benthische Foraminiferen von der Bahama Bank eine positive Korrelation 
JÃ¼ngst methodische Verbesserungen lassen nun in1 Routinebetrieb eine fur diese Fragestellung ausreichend 
genaue externe Reproduzierbarkeit der 6^O-Bestimmungen von Meerwasser von besser als 0.035%~ zu. 
des Verteilungskoeffizienten von Mg mit der Wassertemperatur zeigen. Vermutlich jedoch ist 
diese AbhÃ¤ngigkei nur scheinbar und eher durch einen druckabhÃ¤ngige Einbau von Mg in 
das Kristallgitter der Foraminifere zu erklÃ¤ren 
In jÃ¼ngste Zeit erfolgreich angewandte Temperaturbestimmungen mit Hilfe des Sr/Ca Ver- 
hÃ¤ltnisse im Aragonit von Korallen (GUILDERSON ET AL. 1994) legten den Versuch nahe, 
dieses Thermometer an der einzigen, in aragonitischer Modifikation vorliegenden benthischen 
Foraminifere, Hoeglu~zdiria elegans, zu testen. In der Tat bestimmte ROSENTHAL (1994) Sr- 
Gehalte von H. elegans von der Bahama Bank und aus dem tiefen Nordatlantik mit dem Er- 
gebnis, daÂ der vermutlich druckabhÃ¤ngig Einbau von Sr in das Aragonitgitter ein mÃ¶gliche 
temperaturabhÃ¤ngige Signal Ã¼berprÃ¤g 
NÃ¤hrsalz 
Ein wichtiger nicht-konservativer Parameter in der modernen marinen Biogeochemie zur Be- 
schreibung der Hydrographie ist der NÃ¤hrsalzgehal und die -verteilung in den heutigen 
Ozeanbecken und Wassern~assen. Seit KROOPNICK (1980; 1985) ist bekannt, daÂ unter ge- 
wissen Voraussetzungen das 6 ^ ~ ~ ~ ~ ~  des Wassers linear an den Phosphatgehalt gekoppelt 
ist (vgl. 4.3.1). In Kenntnis dieser ZusammenhÃ¤ng kalibrierten DUPLESSY ET AL. (1984) die 
S^C-VerhÃ¤ltniss von F. wuellerstorfi an den heutigen Bodenwasser 6 ^ ~ ~ ~ ~ ~ - ~ e r t e n .  Erst 
dann konnten DUPLESSY ET AL. (1988) und CURRY ET AL. (1988) das 6 1 3 ~ - ~ i g n a l  in fossilen 
F. wuellerstorfi als Stellvertreter fÃ¼ den PalÃ¤onÃ¤hrsalzgeha glazialer Ozeane palÃ¤oozeano 
graphisch interpretieren (vgl. 4.3.3). Die Schwierigkeiten und Fallgruben bei diesem Verfah- 
ren liegen in der verstÃ¤rkte thermodynamischen Fraktionierung unter tiefen Temperaturen 
zwischen Ozean und AtmosphÃ¤r (CHARLES ET AL. 1993; MACKENSEN ET AL. 1996) und in 
phytodetritusabhÃ¤ngige VerfÃ¤lschunge beim Einbau des 613C-Signals in das Foraminife- 
rengehÃ¤us (MACKENSEN ET AL. 1993b) 
Der zweite, in der PalÃ¤oozeanographi hÃ¤ufi verwendete Stellvertreter fiir die PalÃ¤onÃ¤hrsal 
verteilung und damit -zirkulation ist das CdICa-VerhÃ¤ltni der ForaminiferengehÃ¤us (BOYLE 
1988). Ã„hnlic wie das S^cyc02 des Wassers ist der Gehalt von im Wasser gelÃ¶ste Cadmi- 
um direkt proportional dem Gehalt von gelÃ¶ste Phosphat. Kalzitische benthische Foramini- 
feren wiederum bauen das Cd in das Karbonat ihrer GehÃ¤us mit von der Wassertiefe abhÃ¤n 
gigen Verteilungskoeffizienten ein (vgl. 4.4). Die Schwierigkeiten und Fallgruben bei diesem 
Verfahren liegen in der TiefenabhÃ¤ngigkei des Verteilungskoeffizienten (BOYLE 1994) und 
in einer mÃ¶glicherweis postmortalen Beeinflussung durch LÃ¶sun unterhalb der Karbonatly- 
sokline sowie wÃ¤hren der FrÃ¼hdiagenes (MCCORKLE ET AL. 1995). ZusÃ¤tzlich Probleme 
kÃ¶nne durch glazial/interglaziale Ã„nderunge des ozeanischen Gesamtinventars an C d  ent- 
stehen, z.B. durch groÃŸflÃ¤chi AusfÃ¤llunge authigenen Cadmiums im reduzierenden Milieu 
nahe der Sediment/Wasser Grenzschicht (ROSENTHAL 1994). Solche Bedingungen kÃ¶nne 
durch Sauerstoffminima im Bodenwasser oder durch hohe organisch-C-FlÃ¼sse die zu vÃ¶llige 
Sauerstoffzehr~~ng ahe der SedimentoberflÃ¤ch fÃ¼hren entstehen. 
Die aragonitische Hoeglundina elegans zeigt einen in allen Wassertiefen konstanten CdICa 
Verteilungskoeffizienten von 1,O und kann somit zur Verifikation der Cd-Bestimmungen an- 
hand von kalzitischen Arten dienen (BOYLE ET AL. 1995). Ebenso scheint das CdICa-VerhÃ¤lt 
nis in Nuttallides umbonifer unbeeinfluÃŸ von karbonatagressiven Umweltbedingungen zu 
sein (BOYLE & MACKENSEN, unpublizierte Daten). 
Sauerstoff 
Der Gehalt an gelÃ¶ste Sauerstoff in den Bodenwassermassen gehÃ¶r zu den UmweltgrÃ¶ÃŸe 
denen seit Beginn der Ã¶kologische Foraminiferenforschung ein signifikanter EinfluÃ auf die 
Zusammensetzung der Faunen nachgesagt wird (STREETER & SHACKLETON 1979; KAIHO 
1994; LOUBERE 1994). Gleichzeitig wurde aber auch nachgewiesen, daÂ der Sauerstoffgehalt 
der Bodenwassermasse selbst nicht ausschlaggebend sein kann fÃ¼ die meisten der rezenten 
Tiefseefaunen, sondern eher der Sauerstoffgehalt des Porenwassers an der Sediment/Wasser 
Grenzschicht, der wiederum direkt mit der Produktion im OberflÃ¤chenwasse zusammenhÃ¤ng 
(MILLER & LOHMANN 1982; LUTZE & COULBOURN 1984; MACKENSEN ET AL. 1985). Die 
spÃ¤ter Enttarnung vieler Niedrig-Sauerstoff-Anzeiger als Ã¼berwiegen endobenthisch le- 
bende Formen hat diesen Zusammenhang weiter bestÃ¤tig (siehe 3.2. und CORLISS 1985; 
GOODAY 1986; CORLISS & CHEN 1988; MACKENSEN & DOUGLAS 1989). 
Trotz dieser Schwierigkeiten gelang es offensichtlich KAIHO (1994), eine lineare Beziehung 
zwischen dem Gehalt an gelÃ¶ste Sauerstoff einer gegebenen Bodenwassermasse und einem 
sogenannten "Benthic Foramininiferal Oxygen Index" aufzustellen. Dieser Index beruht auf 
einer Einteilung der kalkigen benthischen Foraminiferen in anoxische (< 0,l  ml/L), dysoxi- 
sehe (0,l-0,3 ml/L), suboxische (0,3-1,5 ml/L), niedrig oxische (1,5 - 3,O mlL)  und hoch oxi- 
sehe (>3,0 ml/L) Arten, die wiederum im wesentlichen auf der Beziehung zwischen Verbrei- 
tung und Sauerstoffgehalt sowie zwischen GehÃ¤usemorphologi und Mikrohabitat beruht. 
Schon die Wahl der Intervalle macht deutlich, daÂ dieser Index bei groben AbschÃ¤tzunge des 
PalÃ¤osauerstoffgehalte an der GrenzflÃ¤ch SedimentIWasser in Randmeeren und hauptsÃ¤ch 
lich auf der in Ã„ratheme und Systemen gemessenen geologischen Zeitskala hilfreich sein 
kann, ohne allerdings unterscheiden zu kÃ¶nne zwischen einer sauerstoffarmen Bodenwasser- 
n m s e  oder Hochproduktion in der OberflÃ¤chenwassermasse Bedenkt man aber, daÂ die Sau- 
erstoffgehalte im Zuge der Tiefen- und Bodenwasserzirkulation heute vom N-Atlantik bis in 
den Pazifik von etwa 6 ml1L bis auf etwa 3 ml1L abnehmen, wird deutlich, daÂ eine Rekon- 
struktion von PalÃ¤obodenwasserbeweg~inge in der Milankovitch-ZeitdomÃ¤n glazialer Bo- 
denwassermassen mit Hilfe des KAIHO'schen Indexes kaum mÃ¶glic ist. Auch die von 
LOUBERE (1994) aus dem Pazifik abgeleitete quantitative Beziehung zwischen gelÃ¶ste Sau- 
erstoffgehalten der Bodenwassermasse und spezifischer Faunenzusammensetzung ist meines 
Wissens nur anwendbar auf exakt dieselben Proben aus denen sie abgeleitet worden ist. Ubrig 
bleibt somit einzig die seit Jahrzehnten von Paliioozeanographen genutzte MÃ¶glichkeit fakul- 
tativ tief infaunale Taxa wie z.B. Gobobulin~inen, Chilostomellen, bestimmte Buliminen und 
Melonis m ~ i c l a m i  als Anzeiger hohes organisch-C-Fluhten undloder zeitweise anoxischer 
bis suboxischer Bedingungen an1 Meeresgrund zu interpretieren, ohne dabei jedoch direkt 
Auskunft Ã¼be das Alter einer Bodenwassermasse (Zeit des Abschlusses von der Atmosphare) 
zu bekommen. 
Uber die Korrelation des @Cxoy des Tiefenwassers mit dem NÃ¤hrsalzgehal und der da- 
durch gegebenen Beziehung zur biologischen Produktion ist eine direkte Beziehung des 
8l3CZcO2 zum Sauerstoffgehalt oder genauer zur Sauerstoffzehrung durch Oxidation des or- 
ganischen Materials (AOU = Apparent Oxygen Ulilization) gegeben (KROOPNICK 1974; 
KROOPNICK 1985). Das in epibenthischen Foraminiferen gespeicherte 813C-Signal gibt somit 
auch ein MaÃ fÃ¼ den Gehalt an gelÃ¶ste Sauerstoff des jeweiligen BodenwasserkÃ¶rpers Je 
hÃ¶he der 8^C-Wert, desto hÃ¶he der Gehalt an gelÃ¶ste Sauerstoff OarBodenwasscri. Dabei gilt 
nach der empirischen Beziehung von KROOPNICK (1985), in der Omfi der temperaturabhÃ¤n 
gige, SÃ¤ttigungsgehal an gelÃ¶ste Sauerstoff der Wassermassse ist: 
Der Teil des 8^C-Signals, der auf das Alter der Wassermasse und damit auf den Sauerstoff- 
verbrauch seit AbschluB von der Atmosphare rÃ¼ckschlieÃŸ lieÂ§e betrÃ¼g im Maximum 
l , 5 % ~  (Differenz zwischen EuropÃ¤ische Nordmeer und NW-Pazifik), also 200 pmollkg. Die 
maximale Differenz innerhalb des Atlantiks zwischen nordatlantischen und antarktischen 
Tiefen- und Bodenwassermassen macht jedoch nur noch 0,6 %o, entsprechend 80pmol/kg, 
aus. Bei einer angenommenen externen Reproduzierbarkeit des S^C-Signals der benthischen 
Foraminiferen von k0,2 %C, entsprechend k27 pmollkg (k0,6 mlll), wÃ¼rd dies durchaus 
quantitative palÃ¤ozeanographisch Rekonstruktionen der Ventilation des tiefen Ozeans erlau- 
ben. Es gilt aber auch hier, daÂ eine Unterscheidung zwischen geringen Sauerstoffgehalten an 
der Sediment~Wasser-Grenzschicht und geringer BelÃ¼ftungde Bodenwassermasse aufgrund 
des &^C-Signals in der Foran~inifere ohne zusÃ¤tzlich Hilfsmittel nicht mÃ¶glic ist. 
Versucht man, die vertikale VerÃ¤nderun der Faunenzusammensetzung direkt mit der 
Interpretation der &^C-VerhÃ¤ltniss epibenthischer (F. wuellerstorfi, Cibicidoides spp., Epi- 
stominella exigiia, Nuttallides iimbonifer) und endobenthischer Arten (Melonis spp., Pullenia 
spp., Fui-senkoina spp.) zu koppeln, so scheinen besonders paarweise Analysen nahe ver- 
wandter, aber unterschiedlich tief im Sediment lebendender Arten (M. pompiliodes und M. 
wandami) Auskunft zu geben Ã¼be die von der HÃ¶h der Produktion abhÃ¤ngig Lebenstiefe 
im Sediment. Dann erscheint bei Kenntnis der epibenthischen Werte eine Quantifizierung der 
Sauerstoffzehrung im Porenwasser mÃ¶glich Voraussetzung ist jedoch die Kenntnis der Be- 
ziehungen zwischen Lebenstiefe im Sediment, organisch-C-Flussrate und 8^C-VerhÃ¤ltnis 
geeicht an lebendem (gefÃ¤rbtem) in natÃ¼rliche Sedimentiefe gefangenem Material. 
pH-Wert/Alkalitiit 
Einer der verliiÃŸlichste n~iksopalÃ¤ontologische Anzeiger von karbonataggressivem Milieu 
nahe der WasserISediment Grenzschicht ist Nuttallides umbonifer, dessen rezentes Verbrei- 
tungsmuster eindeutig an den EinfluÃ des AABW im Bereich zwischen Karbonatlysokline 
und CCD gekoppelt ist (siehe 3.4. und MACKENSEN ET AL. 1995). S o  wertvoll wie diese In- 
formation zur Rekonstruktion von Ausbreitungswegen von PalÃ¤owassermasse sein kann, und 
so  wichtig sie ist fÃ¼ die Bestimmung der PalÃ¤otiefenlag der CCD, so wenig gibt sie jedoch 
Auskunft Ã¼be geringe AlkalitÃ¤tsunterschied der Tiefen- und Bodenwassermassen zwischen 
Glazial- und Interglazialzeiten. ErhÃ¶hunge des pH-Wertes von vielleicht 0,3 Einheiten gelten 
innerhalb glazialer globaler Szenarien als ausreichend, u m  eine intensivierte, den 
Kohlenstoffhaushalt der AtmosphÃ¤r beeinflussende Speicherung von CO; als Karbonat im 
tiefen Ozean zulassen zu kÃ¶nnen ohne die Lage der CCD sehr wesentlich zu vertiefen. Die 
Interpretation vorwiegend agglutinierender benthischer Faunen als Indiaktor fÃ¼ Karbonat- 
lÃ¶sun und die PalÃ¤otiefenlag der CCD ist unter BerÃ¼cksichtigun von Hochproduktions- 
und Diageneseeffekten noch legitim (siehe 3.4.), aber RÃ¼ckschlÃ¼s auf feine AlkalitÃ¤tsgradi 
enten zwischen unterschiedlichen Wassermassen liegen weit auÃŸerhal des Vertretbaren. 
Als neues Werkzeug zur quantitativen AbschÃ¤tzun eines PalÃ¤o-pH-Wertes scheint die Be- 
stimmung des VerhÃ¤ltnisse der stabilen Borisotope 1 IB und ^B in ForaminiferengehÃ¤use 
mÃ¶glicherweis in Zukunft eine bedeutende Rolle in der PalÃ¤oozeanographi zu spielen 
(SANYAL ET AL. 1995). Diese Methode beruht einmal auf dem Umstand, daÂ das VerhÃ¤ltni 
der Boratspezies B(OH)-) und B(OH)4- im Meerwasser pH-abhÃ¤ngi ist und zum anderen, 
daÂ B(OH)3 um etwa 20% mit dem schweren Borisotop ! ' B  angereichert ist. Andert sich der 
pH-Wert des Meerwassers, bzw. dessen AlkalitÃ¤t so Ã¤nder sich das VerhÃ¤ltni zwischen 
geladenem und neutralen~ Borat und damit das VerhÃ¤ltni der stabilen Borisotope. Es muÂ 
dann zusiitzlich davon ausgegegangen werden, daÂ nur das geladene B(OH)4  mit einem ge- 
ringen und konstanten Fraktionierungsfaktor in das Kristallgitter mariner Kalzite eingebaut 
wird. Ein verlÃ¤ÃŸlich und verifizierbares quantitatives MaÃ fÃ¼ die PalÃ¤oalkalitÃ des tiefen 
Meerwassers wÃ¼rd einen wichtigen Baustein bei der Rekonstruktion des globalen Kohlen- 
stoffhaushaltes bilden, lieferte es doch meÂ§bar Belege fÃ¼ eine glaziale ErhÃ¶hun der Alkali- 
tat des tiefen Meerwassers. Dieser Anstieg der AlkalitÃ¤ wiederum wÃ¼rd die MÃ¶glichkei er- 
Ã¶ffnen die niedrigen glazialen COa-Gehalte der AtmosphÃ¤r durch ~ n d e r u n g  des organisch- 
zu anorganisch-C-Verh2ltnisses in der "Kohlenstoffpumpe" zu erklÃ¤re (ARCHER & MAIER- 
REIMER 1994). 
Eine andere geochemische MÃ¶glichkeit die Pal2oalkalitÃ¤ von Tiefen- und Bodenwassermas- 
sen zu bestimmen, basiert auf der Beobachtung, daÂ das rezente BdCa-VerhÃ¤ltni des Kalzits 
aus benthischen Foraminifere~~gehÃ¤use mit der AlkalitÃ¤ des Meerwassers korreliert (LEA & 
BOYLE 1989; LEA 1993). Die Untersuchungen von MCCORKLE ET AL. (1995) legen jedoch 
nahe. daÂ der Verteilungskoeffizient von F. w~~ellerstorfi auf dem Ontong Java Plateau syste- 
matisch von der Wassertiefe beeinfluÂ§ wird. Die Situation fÃ¼ planktische Foraminiferen ist, 
Ã¤hnlic wie beim Cd, komplizierter (LEA & BOYLE 1991; LEA & BOYLE 1993; LEA & SPERO 
1994). 
Boden~vasserstrÃ¶n~un 
Durch A~zg~~logerina anplosa dominierte benthische Foraminiferenfaunen sind gute Indikato- 
ren fiir moderate StrÃ¶mungsgeschwindigkeiten die stark genug sind, pelitische Sedimentation 
an der MeerIMeeresbodengrenze zu verhindern. LÃ¤Â sich zusÃ¤tzlic Umlagerung und gravita- 
tiver Hangtransport ausschliefien, so ist diese Fauna auch als Indiz fÃ¼ PalÃ¤owassertiefe nicht 
tiefer als 2 km zu interpretieren (siehe 3.4.). Ã„hnlich aber wegen grÃ¶Â§er taxonomischer Un- 
sicherheiten in der Ansprache nicht so zuverlÃ¤ssig kann eine Dominanz von vorwiegend fixo- 
sessil lebenden Lobatula lobatula und L. refulga in benthischen Foraminiferenfaunen als Indi- 
kator fÃ¼ zumindest zeitweise extrem hohe StrÃ¶mungsgeschwindigkeite am Meeresboden an- 
gesehen werden - bis zu I d s e c ,  z.B. im FÃ¤rÃ¶-Shetlandkan (MACKENSEN 1987b). Es sei an 
dieser Stelle noch darauf hingewiesen, daÂ sedimentologische Stellvertreterdaten das grÃ¶ÃŸe 
Potential haben, quantifizierbare Angaben Ã¼be PalÃ¤ostrÃ¶mungsgeschwindigkeit des Bo- 
denwassers zu liefern, jedoch in vorliegender Arbeit zunÃ¤chs unberÃ¼cksichtig bleiben mÃ¼s 
sen. 
5.1.2. SchÃ¤tzbar biologische GrÃ¶Â§ 
Export~rod~~ktion 
Mit zunehmender Exportproduktion steigt zunÃ¤chs der Anteil der Infauna an der benthischen 
Foraminiferenfauna. Deren Artenverteilung spiegelt das aus dem Porenraum stammende 
Umweltsignal wider und Ã¼berprÃ¤ schlieÃŸlic das Signal, das sich aus den physikochemi- 
schen Umweltbedingungen der Bodenwassermasse in der Artenverteilung niederschlÃ¤gt So 
sind Faunenvergesellschaft~lngen, die durch infaunale Gruppen wie Globobuliminen und Chi- 
lostomellen sowie verschiedene Melonis- und Blumina-Arten charakterisiert sind, als sichere 
Anzeiger von regionalen Hochproduktionsgebieten zu interpretieren (MACKENSEN E T  AL. 
1995). Die Interpretation erschwerend kommt hinzu, daÂ fossil solche Faunen oft durch Ge- 
hÃ¤us von schnell reproduzierenden Opportunisten, wie z.B. Cassidulina laevigata, dominiert 
werden. 
Eine extrem vereinfachende Sicht der Tatsache, daÂ jegliches Tiefseebenthos abgesehen von 
den BiozÃ¶nose um hydrothermale Quellen abhÃ¤ngi ist von der Nahrungszufuhr aus der 
Deckschicht des Ozeans, wird bei der Anwendung des Konzepts der Benthischen Foraminife- 
ren-Akkumulations-Rate zugrunde gelegt, in dem die Akkumulationsrate benthischer Fora- 
miniferen direkt mit der PrimÃ¤rproduktio korreliert wird (HERGUERA & BERGER 1991; 
DIESTER-HAASS 1995). Bisher ist diese Methode nur in wenigen ausgewÃ¤hlte Gebieten an 
den rezenten VerhÃ¤ltnisse geeicht und somit sicher nicht universell anwendbar (vgl. 
SCHMIEDL 1995). 
Nur wenn lokal sichergestellt werden kann, daÂ bestimmte Arten benthischer und planktischer 
Foraminiferen C-isotopisch in festem VerhÃ¤ltni und verlÃ¤ÃŸli konstant zum 8^CXccn &s 
Wassers fraktionieren, kann die Differenz zwischen 613c(piankton) und 813c(aenthos) ein GaÂ 
fÃ¼ die HÃ¶h der PrimÃ¤rproduktio sein (BROECKER 1982). Diese Voraussetzung ist aber in 
den seltensten FÃ¤lle gewÃ¤hrleiste (vgl. BERGER ET AL. 1994). Da unter anderem auch durc3 
unterschiedliche thermodynamische Fraktionierung beim Gasaustausch zwischen Atmosphiire 
und OberflÃ¤chenwasse der 6^C(piankto,,rWert unabhÃ¤ngi von der HÃ¶h der PrimÃ¤rproduk 
tion beeinfluÃŸ werden kann, gilt dieser oft diskutierte Stellvertreter heute als s e ' r  unzuverlÃ¤s 
sig und ist nur mit groÃŸe EinschrÃ¤nkunge fÃ¼ PalÃ¤oproduktionsabschÃ¤tzung zu nutzen 
(LYNCH-STIEGLITZ ET AL. 1995; MACKENSEN ET AL, 1996). 
Da der Porenwassergradient im 8^C hauptsÃ¤chlic durch den organisch-C-FluÂ zum Meeres- 
boden kontrolliert wird (MCCORKLE ET AL. 1985), sollten &^C-Differenzwerte zwischen 
vorwiegend epibenthisch und endobenthisch lebenden Foraminiferen ein MaÃ fÃ¼ die HÃ¶h 
der Exportproduktion sein. Da zudem der organisch-C-FluÃ mit steigender PrimÃ¤rproduktio 
und SaisonalitÃ¤ in der Deckschicht steigt (EPPLEY & PETERSEN 1979; PLATT & HARRISON 
1985; BERGER & WEFER 1990): sollte dies auch eine AbschÃ¤tzun der PrimÃ¤rproduktio er- 
lauben (SATHYENDRANATH ET AL. 1995). So wurde vorgeschlagen (WOODRUFF & SAVIN 
1985; ZAHNET AL. 1986; MCCORKLEET AL. 1990), die Differenz zwischen den 613C-Werten 
von U. peregrinci und F. wiiellerstorfi als MaÃ fÃ¼ die HÃ¶h der PrimÃ¤rprod~~ktio zu benut- 
zen. Konkrete Anwendungen sind aber rar und schlugen meines Wissens bisher fehl 
(MCCORKLE T AL. 1994). Eigene zur Zeit laufende Untersuchungen deuten an,  daÂ sich 
durch paarweise Analyse unterschiedlich tief lebender infaunaler Arten zusammen mit gesi- 
chert epibenthisch lebenden Arten mÃ¶glicherweis organisch-C-FluÃŸrate im Sediment ver- 
gangener Ozeane rekonstruieren lassen. 
SaisonalitÃ¤ 
Episto1ni17ella exigna ist in die Gruppe der benthischen Foraminiferen einzureihen, die als 
Opportunisten und r-Strategen besonders an Bedingungen mit sich stark Ã¤ndernde Nahrungs- 
zufuhr angepaÂ§ sind. Sie kÃ¶nne sehr kurzfristig mit starkem Wachstum und Reproduktion 
auf die Sedimentation von Phytodetritus reagieren und detritisches organisches Material di- 
rekt nach der Ablagerung besiedeln (siehe 3.4.). Demnach kÃ¶nnt eine von E. exigua domi- 
nierte Fauna als Indikator fÃ¼ Gebiete mit jahreszeitlich stark schwankender Produktion unter 
Ausbildung von PlanktonblÃ¼te und anschlieÃŸende rascher Sedimentation von Phytodetritus- 
lagen dienen (SMART ET AL. 1994; MACKENSEN ET AL. 1995; SCHMIEDE & MACKENSEN 
1997; THOMAS & GOODAY 1996). Weil selbst die heutigen Ursachen fÃ¼ die Enstehung von 
PlanktonblÃ¼te nicht vollstÃ¤ndi geklÃ¤r sind und weil durch E. exigua streng genommen nur 
die Ausbildung von Planktonbliiten bezeugt wird, kann nur in erster NÃ¤herun davon ausge- 
gangen werden, daÂ jahreszeitlich stark schwankende ProduktionsverhÃ¤ltniss vorherrschten. 
Aufgrund des Fehlens von E. exigua kann jedoch umgekehrt nicht geschlossen werden, daÂ 
keine groÃŸe jahreszeitlichen Unterschiede in der Primarproduktion existierten. 
5.1.3. Errechenbare ozeanographische GrÃ¶ÃŸ 
Wassermassenadvektion 
Die Mitte der 70-er Jahre dieses Jahrhunderts aufkeimende Hoffnung, mit Hilfe benthischer 
Foraminiferen-Faunen konservative Charakteristika wie Temperatur und Salzgehalt vergan- 
gener Wassermassen quantitativ nachzeichnen zu kÃ¶nne und Foraminiferen somit zumindest 
innerhalb einzelner Ozeane als Wassermassenanzeiger nutzen zu kÃ¶nnen hat sich weitestge- 
hend zerschlagen (siehe 3.4.). Obwohl es jedoch sowohl physiologisch also auch Ã¶kologisc 
unwahrscheinlich ist (GAGE & TYLER 1991), daÂ "einzellige behauste Amoeben", wie Fora- 
miniferen unter Anspielung auf ihre nahe Verwandschaft genannt werden kÃ¶nnten in ihrer 
F a ~ ~ n e n z ~ ~ s a m n ~ e n s e t z ~ ~ n ~ a u f  Unterschiede von wenigen Promille Salzgehalt und Zehnte lga-  
den Temperatur reagieren, lassen sich viele regional begrenzte Beispiele aufzeigen, in denen 
rezent klar wassern~assenabhÃ¤ngig Fa~inenunterschiede zu verzeichnen sind (vg l .  u.a. 
MACKENSEN ET AL. 1993a; ISHMAN & DOMACK 1994). Es ist jedoch nicht gelungen, diese 
Ergebnisse quantitativ auf die Interpretation von Paliiofaunen zu transferieren; selbst nicht aus 
demselben Gebiet. Qualitative Aussagen im Konzert mit anderen Stellvertreterdaten wurden 
aber durchaus erfolgreich genutzt und sollten daher weiterhin fÃ¼ palÃ¤ozeanographisch Re- 
konstruktionen genutzt werden (vgl. u.a. MACKENSEN ET AL. 1994a, SCHMIEDL & 
MACKENSEN 1997). 
Das VerhÃ¤ltni der stabilen Isotope des in1 Meerwasser gelÃ¶ste anorganischen Kohlenstoffs 
(S^Cxcc^) wird in1 wesentlichen bestimmt durch Fraktionierung bei Produktions- und Ab- 
bauprozessen von organischen1 Material und zeichnet deshalb die NÃ¤hrsalzverteilun i m  Oze- 
an nach. Die NÃ¤hrsalzverteilun wiederum spiegelt die groÃŸskalig ozeanische Zirkulation 
wider. Diese ZusammenhÃ¤ng bilden die Grundlage fÃ¼ die Interpretation des in Foraminife- 
ren gespeicherten 513C-Signals als Wassermassenanzeiger (siehe 4.3.3.). Ã„hnlic wie das 
S^Cscw des Wassers ist der Gehalt von im Wasser gelÃ¶ste C d  direkt proportional d e m  Ge- 
halt von gelÃ¶ste Phosphat. Karbonatische benthische Foraminiferen speichern dieses Signal 
in ihren1 GehÃ¤us (siehe 4.4.1 .). 
Zu den meistgenutzten NÃ¤hrsalzstellvertreter in der PalÃ¤ozeanographi gehÃ¶re die 8!^C- 
und CdICa-VerhÃ¤ltniss aus ForaminiferengehÃ¤usen Eines der grÃ¶ÃŸt Probleme in deren 
Interpretation als PalÃ¤ozirkulationsanzeige manifestiert sich im Widerspruch der Signale aus 
dem glazialen sÃ¼dliche Ozean (BOYLE 1992; BROECKER 1993; BOYLE 1994). Der  Cd- 
Gehalt sowohl benthischer als auch planktischer Foraminiferen aus dem antarktischen Raum 
zeigt zu Glazialzeiten einen kaum verÃ¤nderte NÃ¤hrsalzgehal an, wÃ¤hren die 8^C-Werte 
auf stark erhÃ¶ht Gehalte an gelÃ¶ste NÃ¤hrsalze hinweisen. Folgt man den Kohlcnstoffisoto- 
penwerten. wiire zu Zeiten des letzten glazialen Maximums das tiefe SÃ¼dpol..! ;neer u m  die 
Antarktis mit den weltweit iiltesten Wassermassen gefÃ¼ll gewesen. Dies wÃ¼rd einen voll- 
stÃ¤ndige Zusammenbruch der heutigen Zirkulation mit NADW-Export Ã¼be das SÃ¼dpolar 
meer in den Indopazifik bedeuten (Abb. 24 A). Im Gegensatz zur rezenten Situation wÃ¤r der 
zirkumantarktische Ozean nicht mehr globaler Verteiler der Tiefen- und Bodenwasserniassen. 
sondern das Endglied jeglicher Zirkulation. Tiefenwasser nicht nur aus dem Nordatlantik. 
sondern z.B. auch aus dem Nordpazifik. wÃ¼rd im Ringstrom um die Antarktis enden (CURRY 
ET AL. 1988: LYNCH-STIEGLITZ & FAIRBANKS 1994) (Abb. 24 Ba). MÃ¶glic wiire auch ein 
direkter Export nordatlantischen Tiefenwassers in den indopazifischen Raum unter Ausspa- 
rung des glazialen niihrsalzreichen CPDW (IMBRIE ET AL. 1992) (Abb. 24 Bb). 




Abbildung24: Schematische Darstellung der globalen Tiefenwasserzirkulatio~i in Interglazial- (A) und in Gia- 
~ialzeileri (B). Dargestelll sind drei Hypothesen uber die Zirkulation im letzten glazialen Maximum (LGM), die 
aufgrund der NÃ¤lii-sal~stellvcrlretei-date diskutiert werden (a. L>. C ) .  NCW = Nordkoinponentenwasscr, d.h. 
NADW in Interglazialzei~en und Glaziales Nordatlantisches Tiefe~~IZwischenwasser (GNAIW) in Glazialzeiten, 
SCW = Sudko~iipo~iente~iwasser. d.h. im wesentlichen AABW wÃ¤hren Glazial- und Inler~lazialzeiten. CPDW 
= Zirkunipolares Tiefenwasser, IPDW = rezirkuliertes Indopazifisches Tiefenwasser, NPDW = Nordpazifisches 
Tief'enwasser (aus YÅ ET AL. 1996). 
Nimmt man dagegen die CdICa-Verhiiltnisse fÃ¼ bare MÃ¼nze so wÃ¼rde die glazialen NÃ¤hr 
salzkonzentrationen des CPDW wie heute zwischen denen des Atlantiks und denen des Indo- 
pazifiks liegen, so daÂ sich die glaziale Zirkulation nicht grundatzlich von der heutigen zu un- 
terscheiden hiitte. Nur das glaziale Nordkomponentwasser (NCW) oder das Glaziale Nordat- 
lantische Zwischenwasser (GNAIW) kiime in1 Atlantik flacher in der WassersÃ¤ul zu liegen 
und der Ursprung lÃ¤g sÃ¼dlicher wie auch die anfÃ¤ngliche Charakteristika anders wÃ¤re 
(KELLOGG 1987; BOYLE 1992; OPPO & ROSENTHAL 1994). 
Als Ausweg aus der Misere versucht BROECKER (1993), sowohl die 8l3C-VerhÃ¤ltniss als 
auch die CdICa-VerhÃ¤ltniss als korrekt anzeigende Stellvertreter zu interpretieren. Auf der 
anderen Seite gibt es jedoch eine Reihe von MÃ¶glichkeiten die beobachtete Diskrepanz durch 
die jeweilige Diskreditierung des einen oder des anderen Stellvertreters zu erklÃ¤ren S o  bietet 
z.B. der Phytodetrituseffekt (MACKENSEN ET AL. 1993b) in Gebieten stark saisonaler Produk- 
tion mit der Ausbildung von Phytodetrituslagen am Meeresboden besonders in den subantark- 
tischen Gebieten die MÃ¶glichkeit die extrem niedrigen glazialen 6^C-Werte benthischer Fo- 
raminiferen als Artefakt und damit als hÃ¶chsten eine Verlagerung des antarktischen Hoch- 
produktionsgÃ¼rtel anzeigend zu deuten (MACKENSEN ET AL. 1994a). Im Gegensatz dazu 
kÃ¶nnt eine Entkoppelung von Cd und PO4 im reduzierenden Milieu, entweder synsedimentÃ¤ 
in anoxischen Becken (ROSENTHAL 1994; VAN GEEN ET AL. 1995) oder postdepositional im 
Porenwasser (MCCORKLE & KLINKHAMMER 1991), verantwortlich fÃ¼ die Differenz zum 
6^C-Signal im antarktischen und subantarktischen Raum sein. Auch kÃ¶nnt unterhalb der 
CCD oder im karbonataggressiven Milieu eine diagenetische Verfalschung des Cd-Signals 
mÃ¶glic sein (MCCORKLE ET AL. 1995) . In jÃ¼ngere Zeit wurde versucht, den bei Prozessen 
der antarktischen Bodenwasserbildung dem S^cXOT. aufgeprÃ¤gte thermodynamischen 
Effekt durch eine kombinierte Interpretation der Cd- und 83C-Signale in benthischen Fora- 
miniferen als Stellvertreter fÃ¼ die PalÃ¤ozirkulatio im letzten glazialen Maximum zu nutzen 
(LYNCH-STIEGLITZ ET AL. 1994). 
BODENWASSERBILDUNG 
Eine andere MÃ¶glichkei zur Rekonstruktion von Tiefen- und Bodenwasserzirkulations- 
mustern liegt in der Interpretation einer geringen Differenz zwischen den 8l3C-Signalen von 
benthischen und planktischen Foraminiferen als Anzeiger fÃ¼ direkten vertikalen Austausch 
zwischen OberflÃ¤chen und Bodenwassermassen (DUPLESSY ET AL. 1980; DUPLESSY ET AL. 
1988; DUPLESSY ET AL. 1991; MACKENSEN ET AL. 1994a). Dieser konvektive ProzeÃ ist 
zwar in Gebieten von Bodenwasserbildung beobachtet (KILLWORTH 1979), jedoch konnte 
dessen Niederschlag rezent, meines Wissens, bisher weder im 6^CXco2 der Wassermassen 
noch im &^C des Foraminiferenkalzits nachgewiesen werden. 
5.1.4. Errechen- oder mefibare glaziologische GrÃ¶ÃŸ 
Zu den wichtigsten GrÃ¶ÃŸe die als Teil des Klimasystems, wie auch als sich verselbstÃ¤ndigte 
Agens, das Klima vergangener geologischer ZeitrÃ¤um beeinflussen und steuern, werden die 
MÃ¤chtigkei und Verbreitung kontinentaler Eisschilde sowie die Ausdehnung der saisonal 
oder ganzjÃ¤hri von Meereis bedeckten FlÃ¤che gezÃ¤hlt 
Kontinentale Eisschilde 
Das durchschnittliche 8^0-~erhÃ¤ltni des Weltozeans spiegelt den globalen Wasserkreislauf 
wider, also das VerhÃ¤ltni der Anteile des Wassers, die in festem, flÃ¼ssige und dampffÃ¶r 
migem Aggregatzustand vorliegen. Dieses Verhiiltnis ist klimaabhÃ¤ngig Damit wird die Be- 
stimmungdes 8'80-Signals aus benthischen Foraminiferen zu einem Werkzeug bei der Re- 
konstruktion kontinentaler Eiskappen und groÃŸskalige globaler Klimaschwankungen. Die 
Ausbildung kontinentaler Eiskappen seit dem Beginn der ostantarktischen Vereisung im spÃ¤ 
ten Paliiogen kann, wenigstens im Ansatz quantitativ, durch 8180-VerhÃ¤ltniss benthischer 
Tiefseeforaminiferen belegt werden (SAVIN ET AL. 1975; KENNETT & SHACKLETON 1976; 
MILLER ET AL. 1987). Andere Stellvertreter kontinentaler Vereisung wie Meeresspiegel- 
schwankungen (HAQ ET AL. 1987), Tonmineralzusammensetz~~ng (EHRMANN ET AL. 1992b) 
oder Verbreitung eistransportierten Materials in zirkumantarktischen Sedimenten (EHRMANN 
& MACKENSEN 1992) sind oft eindeutiger, aber kaum quantitativ zu interpretieren 
(EHRMANN 1994). Sie sollten aber immer zur Verifizierung der ausschlieÃŸlic aus benthi- 
sehen Foraminiferen abgeleiteten Stellvertreterdaten hinzugezogen werden. 
Es wurden verschiedene Wege verfolgt, das Grundproblem bei der Interpretation der seit dem 
frÅ¸heozÃ¤n Minimum ansteigenden 8^0-VerhÃ¤ltniss in benthischen Foraminiferen, nÃ¤m 
lich die Unterscheidung zwischen Temperaturerniedrigung und Eisvol~imenvergrÃ¶ÃŸerun zu 
umgehen. MILLER ET AL. (1987; 1991) interpretieren Phasen des gleichzeitigen Anstieg des 
8180-Signals von benthischen und tropischen planktischen Foraminiferen bei Bodenwasser- 
temperaturen unter 2 OC in der Tiefsee, als Phasen des globalen Eiswachstums, die von sol- 
chen des Eisabbaus oder der Stagnation zu unterscheiden sind. Ein anderer Ansatz grÃ¼nde auf 
der Annahme, daÂ in den Tropen die OberflÃ¤chenwassertemperatu auÃŸerhal von Auftriebs- 
gebieten konstant war und somit die 8^O-Variationen in planktischen Foraminiferen aus nie- 
deren Breiten ausschlieÃŸlic Anderungen des Eisvolumens anzeigen (PRENTICE & 
MATTHEWS 1988; 1991). Wiihrend MILLER ET AL. (1991) eine teilweise und zeitweise verei- 
ste Ostantarktis seit dem frÃ¼heste Oligozan annehmen, meinen PRENTICE & MATTHEWS 
(1991) eine Vereisung schon im frÃ¼he mittleren EozÃ¤ postulieren zu kÃ¶nne (vgl. 
MACKENSEN & EHRMANN (1992) und 5.2.1.). Abgesehen davon, daÂ beide AnsÃ¤tz Salini- 
tÃ¤tsschwankunge in den OberflÃ¤chenwassermasse unberÃ¼cksichtig lassen, scheint zusÃ¤tz 
lich die Annahme einer konstanten tropischen OberflÃ¤chenwassertemperatu wÃ¤hren des Ki- 
nozoikums fraglich (siehe 4.2.1. und u.a. SAVIN ET AL. (1975)). 
Als marine Organismen, die abhÃ¤ngi sind von der Nahrungsz~~fiihr aus der ozeanischen 
Deckschicht, ist die Zusammensetzung benthischer Foramininferenfaunen zunÃ¤chs bestimmt 
von der HÃ¶h der Exportproduktion und damit, in polaren Meeren, auch von der Meereisbe- 
deckung. Dieser generelle Zusammenhang ist aber quantitatitiv bisher nicht nachweisbar. 
Immerhin zeigten schon PHLEGER (1952) und GREEN (1960), daÂ die benthischen Foramini- 
ferenfaunen der tiefen Becken des Nordpolarmeeres eine zum Teil betrÃ¤chtlich allochthone, 
aus Flachwasserarten bestehende Komponente aufwiesen, die nicht Ã¼be gravitativen Trans- 
port Ã¼be die KontinentalhÃ¤ng in die zentralen Becken gelangt sein konnten*. Da Sediment 
vom Meeresboden und damit benthische Foraminiferen nur in Wassertiefen bis maximal 50 m 
ins Meereis aufgenommen werden kÃ¶nne (REIMNITZ ET AL. 1992), ist die Zuordnung be- 
stimmter Flachwasserarten zu spezifischen Schelfbereichen im Sinne von "Leitgeschieben" 
mÃ¶glich bleibt aber, wie bei dem zitierten Methodenvergleich, schwierig und bei einzelnen 
Arten zweifelhaft. Generell aber scheint der von WOLLENBURG (1995) eingeschlagene Weg 
gangbar. der in Zukunft fÃ¼ die palÃ¤ozeanographisch Rekonstruktion verfÃ¼gbar PalÃ¤oeis 
driftanzeiger fÃ¼ das Nordpolarmeer verspricht. Bisher konnte nachgewiesen werden 
(WOLLENBURG 1995), daÂ das heute im Meereis eingeschlossene Sediment an der Meeres- 
oberflÃ¤ch mit dem OberflÃ¤chensedimen am Meeresboden im zentralen Nordpolarmeer hin- 
sichtlich des Gehaltes an eistransportierten Flachwasserforaminiferen Ã¼bereinstimmt Weiter- 
hin wurde gezeigt, daÂ die regional unterschiedlichen HÃ¤ufigkeite und Faunenzusammenset- 
Zungen eine Beziehung zur rezenten mesoskaligen Eisdrift aufweisen. Ebenso zeugen regional 
begrenzte hohe Anteile eistransportierter Foraminiferen von einem erheblichen Beitrag der 
durch Meereis eingetragenen Schelfsedimente zur Sedimentation im zentralen Nordpolar- 
vgl. hier auch  die Verbreitung der Tiefseeelphidien in1 EuropÃ¤ische Nordrneer und vor Nova Scotia (3.3.3) 
5.2. Modellvorstellungen 
5.2.1. Zur palÃ¤ogene Zirkulation auf der SÃ¼dhemisphÃ¤ 
In diesem Abschnitt soll als erstes Beispiel fÃ¼ die integrierte Anwendung palÃ¤ontologischer 
isotopengeochemischer und sedimentologischer Stellvertreterdaten die Analyse spÃ¤tpaleoge 
ner Sedimente von der Maudkuppe und vom KerguelenrÃ¼cke dienen. Es sollen hier im  we- 
sentlichen Ergebnisse zusammengefaÃŸ werden, die in diesem Zusammenhang im AnschluI3 
an die antarktischen ODP-Fahrtabschnitte 113, 119, und 120 in das Weddelln~eer (BARKER & 
KENNETT 1990) und den sÃ¼dliche Indik (BARRON & LARSEN 1991; WISE & SCHLICH 1992) 
publiziert worden sind (EHRMANN ET AL. 1992a; EHRMANN & MACKENSEN 1992; MACKEN- 
SEN & BERGGREN 1992; MACKENSEN & EHRMANN 1992; MACKENSEN & SPIEGLER 1992; 
ZACHOS ET AL. 1992). 
Die spÃ¤tkÃ¤nozoisc Vereisung des antarktischen Kontinents, die seit dem PalÃ¤oge einher 
geht mit plattentektonischen VerÃ¤nderunge auf der SÃ¼d-Halbkugel hat zu den grÃ¶ÃŸt kli- 
matischen VerÃ¤nderunge auf der Erde wÃ¤hren der letzten 40 Ma entscheidend beigetragen, 
Kontinentale Eiskappen haben, in geologischen Zeitskalen betrachtet, groI3en und direkten 
EinfluÃ auf Ã¤uÃŸer sensitive Komponenten des globalen Systems. wie den Meeresspiegel- 
stand und damit die Land/Wasserverteilung, die Albedo des Planeten, kontinentale Verwitte- 
rungsraten und nicht zuletzt die Chemie der Weltmeere. Jede dieser Komponenten wiederum 
ist in der Lage extraterrestrisch gesteuerte Zyklen zu Ã¼berprÃ¤g und interne RÃ¼ckkoppel 
ungen auszulÃ¶sen Eines der entscheidenden, das globale Klima beeinflussenden kÃ¤nozo 
ischen Ereignisse war der Ãœbergan von warmen eozÃ¤ne und Ã¤ltere Zeiten zu spÃ¤te im 
OligozÃ¤ und jÃ¼ngere Zeiten kalten und glazialen Bedingungen auf der Antarktis. Diese 
globale KlimaÃ¤nderun spiegelt sich in den 5180-VerhÃ¤ltnisse benthischer und planktischer 
Foraminiferen genauso wider (u.a. SAVIN ET AL. 1975; KENNETT & SHACKLETON 1976; 
MILLER ET AL.  1987; MILLER ET AL. 199 1 ; PRENTICE & MATTHEWS 199 1 ; MACKENSEN & 
EHRMANN 1992) wie in eistransportiertem Material (EHRMANN 199 1; BREZA & WISE 1992; 
HAMBREY ET AL. 1992) und charakteristischen Tonmineralvergesellschaftungen (ROBERT & 
MAILLOT 1990; EHRMANN & MACKENSEN 1992; EHRMANN ET AL. 1992b) der zirkumant- 
arktischen marinen Sedimente. Es deutet sich an, daÂ der entscheidende klimatische Um- 
schwung geologisch Ã¤uÃŸer schnell, ja plÃ¶tzlich in1 frÃ¼heste OligozÃ¤ nahe der 
EozÃ¤n/OligozÃ Grenze stattgefunden hat." ZACHOS ET AL. (1996) meinen, daÂ dieser Um- 
schwung innerhalb von 350.000 Jahren abgeschlossen war, wobei der grÃ¶ÃŸ Teil der Klima- 
* Um die Diskussion auch der Ã¤ltere Arbeiten Ãœbersichtlic zu halten. wird hier weiterhin die absolute Alters- 
cinteilung nach BERGGREN ET AL. (1985) vorgenommen. Da sich der Gebrauch der neuen geomagnetischen 
Zeitskala von CANDE & KENT (1992) international durchzusetzen scheint (BERGGREN ET AL. 1995), sei darauf 
hingewiesen. daÂ diese neue Zeitskala z.B die EozÃ¤n/OligozÃ Grenze um ca. 3 Ma auf 33,65 Ma vordatiert. 
Ã¤nderun innerhalb von nur 40 - 50.000 Jahren vonstatten gegangen sein muÃŸ Dieses Ereig- 
nis schlÃ¤g sich dagegen in den benthischen Foraminiferenfaunen so nicht nieder; zwar ist ei- 
ne HÃ¤ufun von letztem und erstem Auftreten benthischer Foraminiferenarten im spÃ¤te Eo- 
zÃ¤ zu beobachten. jedoch ist der einschneidende Faunenwechsel weit frÃ¼her an der Grenze 
MittellSpateozÃ¤n zu verzeichnen (MACKENSEN & BERGGREN 1992; THOMAS 1992b). FÃ¼ 
die im mittleren EozÃ¤ einsetzende, und im spÃ¤te EozÃ¤ sich intensivierende klimatische 
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&A Hole 749B 
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Abbildung 25.: Sauerstoffisotopenkurven benthischer Foraminiferen (Cibicidoides spp. um 0,64%0 korrigiert auf 
das isotopische Gleichgewicht) der sechs untersuchten Bohrungen von Maudkuppe und KerguelenrÃ¼cke (aus 
MACKENSEN & E H R M A N N  1992). 
Verschlechterung und mÃ¶glicherweis fÃ¼ die biologischen Anderungen mÃ¶ge auch eine 
Reihe von in1 oberen EozÃ¤ nachgewiesenen EinschlÃ¤ge groÃŸe Meteorite verantwortlich 
gewesen sein (~1.a. CLYMER ET AL. 1996). 
Eine zentrale Frage im Zusammenhang mit der globalen KlimaÃ¤nderun an der Wende Eo- 
zÃ¤n/OligozÃ ist die nach der GrÃ¶Ã des Anteils am 5180-Anstieg, der durch kontinentale Eis- 
bildung verursacht wird. Erst dann lÃ¤Ã sich abschÃ¤tze welcher Anteil auf eine AbkÃ¼hlun 
der Wassermassen zurÃ¼ckzufÃ¼hr ist. Das Problem liegt in der Zweideutigkeit des 6^O-Sig- 
nals benthischer Foraminiferen (siehe 4.2.2). Um die Uneindeutigkeit des 5^O-Signals durch 
Hinzunahme weiterer Stellvertreterdaten zu umgehen, untersuchten MACKENSEN & 
EHRMANN (1992) und EHRMANN & MACKENSEN (1992) in einen1 kombinierten Ansatz das- 
selbe Material aus ODP-Bohrungen von der Maudkuppe und dem KerguelenrÃ¼cke sowohl 
in1 Hinblick auf das stabile Isotopensignal benthischer und planktischer Foraminiferen als 
icefrce" plank. "ice" "icefrec" henth. plank. 
T ('C) 6180 T E )  T ('C) AS^O 6 1 3 ~  g l 3 c  * 6 1 3 ~  
benth 
t im0  
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Tabelle 10: Mittelwerte der Sauerstoff- und KohlenstoffisotopenverhÃ¤ltniss benthischer und planktischer Fora- 
minifcren in Zcitscheiben fÃ¼ das mittlere EozÃ¤ (45-40 Ma), das obere EozÃ¤ (40-36 Ma) und das OligozÃ¤ (36- 
26 Ma) in den untersuchten Bohrungen der Maudkuppe und des KerguelenrÃ¼ckens Die benthischen Sauerstoff- 
isotopenwcrte sind um 0,64%" korrigiert, um sie an Gleichgewichtsbedingungen bei der Kalzifizierung anzupas- 
sen. Die PalÃ¤oteniperature sind dann unter Zuhilfenahme der '~Palaotcmperaturgleichung" einmal unter Annah- 
me einer Welt ohne grÃ¶i3er kontinentale Eiskappen ("eisfrei", 8,<, = -1.0 SMOW) und zum anderen unter An- 
nahme einer Eisbedcckung Ã¤hnlic der heutigen ("Eis", s,,, = 0 %O SMOW) berechnet worden. AuÃŸerde sind 
die durchschnittlichen Differenzen zwischen benthischen und planktischen Sauerstoff- und Kohlenstoffisotopen- 
































748 1.25 738 1 1.44 
auch im Hinblick auf die tonmineralogische Zusammensetzung der Sedimente (Abb. 25.). Um 
globale AbkÃ¼hlungsprozcss und regionale Zirk~ilationsÃ¤nderunge im zirkumantarktischen 
Ozean zu diskutieren und sichtbar zu machen, wurden 5180- und 613C-Mittelwerte Ã¼be drei 
bestimmte Zeitintervalle (45-40, 40-36 und 36-26 Ma) fÃ¼ jede einzelne Bohrlokation berech- 
net (Tabelle 10). 
Mean &^C Mean S^C 
3 6  0 8  1 1 2  1.4 1 6  0.6 0 8  1 1 2  1 4  1 .6  1.8 2 
Deep water history 
Abbildung 26.: Deep water iiistoc. Bcnthische (nur Cibicidoides spp. Werte) S1^O-und S^C-VerhÃ¤ltniss aller 
untersuchten Bohrungen gemittelt auf drei Zeitscheihen von 45-40, 40-36 und 36-26 Ma jeweils aufgetragen ent- 
sprechend ihres Alters (Tab. 10). Die Entwicklung der S^O/S1^C-VerhÃ¤ltniss Ã¼be der Zeit sind beginnend in 
der Ã¤lteste Zeitscheibe im mittleren EozÃ¤ durch Pfeile angedeutet (aus GrÃ¼nde der Ãœbersichtlichkei nur fÃ¼ 
vier der sechs Bohrungen). Es wird unterstellt, daÂ die Ã„nderunge der Position der Mittelwerte im Koordinaten- 
kreuz relative Anderungen der Charakteristika der tiefen Wasserrnassen in der Richtung widerspiegeln. die durch 
die Richtungspfeile an den Achsen angegeben ist. Sutface water histon. Planktische (nur Globigeriniden und 
Suhhotiniden) SMO-und SnC-VerhÃ¤ltniss aller untersuchten Bohrungen gemittelt auf drei Zeitscheiben von 45- 
40.40-36 und 36-26 Ma jeweils aufgetragen entsprechend ihres Alters (Tab. 10). Man beachte die im Vergleich 
zur Tiefenwassergeschichtc verÃ¤nderte AchsenrnaÂ§stÃ¤b Es wird unterstellt, daÂ die Anderungen der Position 
der Mittelwerte irn Koordinatenkreuz relative Ã„nderunge der Charakteristika der oberflÃ¤chennahe Wassermas- 
sen in der Richtung widerspiegeln, die durch die Richtungspfeile an den Achsen angegeben ist (aus MACKEN- 
SEN & EHRMANN 1992). 
FÃ¼ die mitteleozÃ¤n Zeitscheibe zwischen 45 und 40 Ma ergeben niedrige 6^O-VerhÃ¤ltniss 
unter der Annahme von "eisfreien" Bedingungen Bodenwassertemperaturen von 5 O - 7 Â¡C 
Deutlich sind an der tiefsten Bohrlokation 690 (eozÃ¤n PalÃ¤owassertief =2,2 km, THOMAS 
1990) im Weddellmeer die kÃ¤lteste gen~ittelten Temperaturen auszumachen. Die im wesent- 
lichen gleichen benthischen 51%-Mittelwerte deuten keinen Unterschied in Alter und NÃ¤hr 
salzgehalt der mitteleozÃ¤ne Bodenwassermassen in1 atlantischen und indischen Sektor des 
antarktischen Ringozeans an. Die planktischen 813C-Mittelwerte sind etwas variabler und 
deuten auf geringere lokale ProduktivitÃ¤tsunterschied hin. Die oberflÃ¤chennahe Temperatu- 
ren. wie sie aus den 8180-VerhÃ¤ltnisse der subbotiniden planktischen Foraminiferen unter 
Annahme "eisfreier" Bedingungen errechnet wurden, weisen recht kalte Werte zwischen 8 O 
und 10 OC aus. Nur an Lokation 690 auf der Maudkuppe sind, genau wie beim Bodenwasser, 
etwas tiefere Temperaturen von etwa 6 ' C  angedeutet (Tab. 10., Abb. 26.). 
Terrigene Sand- und Kiesanteile zusammen mit leicht erhÃ¶hte Anteilen detritischer Tonmi- 
nerale in etwa 45,5 Ma alten Sedimenten von der Maudkuppe (Bohrpunkt 689) und vom Ker- 
guelenrucken (Bohrpunkt 738) wurden als mÃ¶glicherweis durch Eis transportiert interpretiert 
(EHRMANN & MACKENSEN 1992). Dies wÃ¤re dann Anzeichen fÃ¼ eine mitteleozÃ¤n Ver- 
gletscherung unbekannten AusmaÃŸe der Ostantarktis mit mehreren, Meeresniveau erreichen- 
den Gletschern (vgl. auch EHRMANN 1994; BROWNING ET AL. 1996). Auch gibt es glazialma- 
rine Sedimente auf King George Island, die lokale Vergletscherungen der hÃ¶chste Teile der 
antarktischen Halbinsel wÃ¤hren des PaleozÃ¤n und des mittleren EozÃ¤n vermuten lassen 
(BIRKENMAJER 1988). Ebenso nehmen OBERHANSLI ET AL. (1991) eine Flutung des ab- 
yssalen SÃ¼datlantik mit kÃ¤ltere Bodenwassermassen bereits um etwa 46 Ma an. Anderer- 
seits zeugen jedoch hohe Smektitgehalte von groÃŸe eisfreien FlÃ¤che mit chemischer Ver- 
witterung unter relativ warmen und humiden Klimabedingungen (EHRMANN & MACKENSEN 
1992). Auch die ziemlich kalten (<I0 OC) OberflÃ¤chenwasserten~peraturen aber relativ war- 
men Tiefenwassermassen (7 Â¡C sind eher mit gemÃ¤ÃŸigt Klima ohne Meereisbedeckung 
und ohne Schelfeisgebiete und deshalb ohne Bildung von kalten Bodenwassermassen in Ein- 
klang zu bringen. AuÃŸerde wurde eben die Annahme einer signifikanten Vereisung der Ost- 
antaktis zu noch hÃ¶heren aus 8'80-VerhÃ¤ltnisse errechneten Bodenwassertemperaturen fuh- 
ren und somit paradoxerweise eine Vereisung wieder unwahrscheinlicher machen. 
WÃ¤hren des spaten EozÃ¤ns zwischen 40 und 36 Ma, schwanken die Bodenwassertempera- 
turen an allen bathyalen Kernlokationen um etwa 5 ' C ,  nur die abyssale Bohrung 690 weist 
geringfÃ¼gi kÃ¤lter Temperaturen um 4 ' C  auf (Tab. 10; Abb. 26). Dies wurde unter weiterhin 
"eisfreien" Bedingungen eine weitere Abkuhlung der mittleren Bodenwassertemperaturen um 
etwa 2 ' C  bedeuten. Sollte im spÃ¤te EozÃ¤ jedoch bereits eine kontinentale Eiskappe exis- 
tiert haben, dann nur bedeutend kleiner und in einer anderen durchschnittlichen Isotopenzu- 
sammensetzung als heute, da bei Annahme des heutigen zw von etwa 0 %O SMOW eine Bo- 
denwassererwÃ¤rmun von 2 OC resultieren wÃ¼rde ine unter BerÃ¼cksichtigun anderer geolo- 
gischer und palÃ¤ozeanographische Stellvertreterdaten ziemlich unrealistische Vorstellung. 
Auch die Berechnung der OberflÃ¤chenwassertemperature unter "eisfreien" Bedingungen 
ergibt eine generelle AbkÃ¼hlun von etwa 2 Â¡C Insgesamt ist im Vergleich zu den eher ein- 
heitlichen Bedingungen im spÃ¤te MitteleozÃ¤ ein grÃ¶Â§er Unterschied zwischen den spÃ¤t 
eozÃ¤ne Wassermassen der bathyalen Bohrlokationen auf dem KerguelenrÃ¼cke und der ab- 
yssalen Bohrung 690 auf der Maudkuppe festzustellen. MACKENSEN & EHRMANN (1992) 
diskutieren eine Reihe von palÃ¤oozeanographische InterpretationsmÃ¶glichkeiten auf die hier 
nur verwiesen werden soll. 
Die leichte AbkÃ¼hlun wÃ¤hren des spÃ¤te EozÃ¤ns wie sie von den Sauerstoffisotopenver- 
hÃ¤ltnisse angegeben wird, stimmt sehr gut mit einem leichten Anstieg des Chlorit- und 
Kaoliniteintrags in den antarktischen Ringozean um etwa 40 Ma Ã¼berein Der Anstieg dieser 
beiden Tonminerale wird als Hinweis auf eine Intensivierung der physikalischen Verwitte- 
rung auf dem antarktischen Kontinent unter aber immer noch humiden Klimabedingungen mit 
vorwiegend chemischer Verwitterung angesehen (EHRMANN & MACKENSEN 1992). Neben 
einer grÃ¶Â§er Zahl neu auftretender sowie austerbender Arten in1 spÃ¤te EozÃ¤ ist ein 
wichtiger Faunenwechsel an der Grenze zwischen mittlerem und spÃ¤te EozÃ¤ auszumachen 
(THOMAS 1990; MACKENSEN & BERGGREN 1992). An dieser Grenze verschwindet die 
Sfilostomella-Lenticulina Vergesellschaftung, die nach einem kurzen Intervall der StabilitÃ¤ 
und geringer DiversitÃ¤ von einer neuen, durch Cibicidoides spp. und Astroi~oizion pusillunz 
dominierten Fauna abgelÃ¶s wird. Diese Fauna wird dann schlieÃŸlic irn OligozÃ¤ duch Arten 
wie Nuttallides ui~~hoizifer und Turrilina alsatica charakterisiert (MACKENSEN & BERGGREN 
1992). 
Nach dem markanten 5 1 @ - ~ n s t i e g  um 35,9 Ma sind in der oligozÃ¤ne Zeitscheibe zwischen 
36 und 26 Ma deutlich drei charakteristische Gruppen anhand ihrer gemittelten 6 ^ 0 / 6 ^ ~ -  
VerhÃ¤ltniss zu unterscheiden (Abb. 26, Tab. 10). Zu der ersten Gruppe gehÃ¶re die zwei Lo- 
kationen 689 und 690 auf der Maudkuppe, die charakterisiert werden kÃ¶nne durch niedrige 
Temperaturen und altes, wenig ventiliertes Bodenwasser in abyssalen und bathyalen Was- 
sertiefen. Die zweite Gruppe umfaÂ§ die Bohrungen 748 und 749 vom KerguelenrÃ¼cke mit 
etwa l 'C  wÃ¤rmere und ebenfalls schlecht ventiliertem Tiefenwasser in mittleren Wassertie- 
fen. Die dritte Gruppe schlieÂ§lic setzt sich zusammen aus den tiefer gelegenen Bohrungen 
744 und 738 vom KerguelenrÃ¼cken die relativ warme und gut belÃ¼ftet Bodenwassermassen 
anzeigen. 
Abbildung 26. ist zu entnehmen, daÂ die Bodenwassermasse im tiefen atlantischen Sektor des 
antarktischen Ozeans (Bohrungen 689 und 690) und die Tiefenwasseimassen im bathyalen in- 
dischen Sektor (Bohrungen 748 und 749) im OligozÃ¤ Ã¤lte als im mittleren und im spÃ¤te 
EozÃ¤ sind. Eine ErhÃ¶hun der ProduktivitÃ¤ und eine dadurch verursachte Verringerung der 
benthischen 613C-Werte ist eher auszuschlieÃŸen da die planktischen S^C-Werte nicht anstei- 
gen. Auch kann der Trend hin zu leichteren benthischen 6^C-~erhÃ¤ltnisse i m  OligozÃ¤ 
nicht durch eine Andcrung des globalen ozeanischen Kohlenstoffresesvoirs erklÃ¤r werden, da 
die ticfcr auf dcm KcrguelenrÃ¼cke gelegenen Bohrungen 744 und 738 diesem Trend nicht 
folgen. Demzufolge ist eine Ã„nderun der antarktischen Tiefenwasserzirk~ilation die wahr- 
scheinlichste Ursache fÅ  ¸die beobachtete signifikante ^C-Verarmung der tiefen Wassernlas- 
sen. Die Offnung und Vertiefung der DrakestraÃŸe mÃ¶glicherweis bereits in1 frÃ¼heste Oligo- 
zÃ¤ (KENNETT & SHACKLETON 1976), sowie das Absinken der Tasmanschwcllc (WEISSEL 
ET AL. 1977) fÃ¼hrte zur Beseitigung der letzten Barrieren fÃ¼ einen zirkun~polaren Ringstrom 
und damit zur Entstehung des bis heute die Ozeanographie dominierenden ACC. Die  endgÃ¼l 
tige Vertiefung und A~isweitung der DrakestraÃŸ erfolgte vermutlich jedoch erst im frÃ¼he 
Mioziin (BARKER & BURRELL 1982). Auf jeden Fall lÃ¤Ã sich feststellen, daÂ im atlantischen 
Sektor alte (seit liingerer Zeit ohne Kontakt mit der AtmosphÃ¤re TiefenwasserkÃ¶rpe mit nie- 
drigen 81v-VerhÃ¤ltnisse vorherrschten. Genauso war die Situation auch in den mittleren 
Tiefen des KerguelenrÃ¼cken in1 indischen Sektors. Dort waren dagegen die tiefer gelegenen 
Bohrpunkte 738 und 744, die an1 dichtesten am antarktischen Kontinent liegen, mehr von 
einer gut ventilierten Bodcnwassern~asse mit hÃ¶here 613C-VerhÃ¤ltnisse beeinfluÂ§t Dieser 
salzhaltige und kalte BodenwasserkÃ¶rpe stammte vermutlich aus der Prydzbucht, w o  er unter 
Meereis und vielleicht vor einer Eiskante gebildet wurde (MACKENSEN & EHRMANN 1992). 
Um 36.3 Ma, kurz vor dem starken und abrupten Anstieg der globalen 6^0-VerhÃ¤ltniss um 
35.9 Ma, beginnt sich die Tonmineralzusammensetzung der Sedimente zu Ã¤ndern Die Smek- 
titkonzentration nimmt drastisch ab, wÃ¤hren der Gehalt an detritischem Illit zunimmt. Dieser 
Wechsel in der Zusammensetzung spiegelt den Umschwung von vorwiegend chemischer zu 
hauptsÃ¤chlic physikalischer Verwitterung auf dem ostantarktischen Kontinent wider 
(EHRMANN & MACKENSEN 1992; EHRMANN ET AL. 1992b). Zwischen 36,O und 35,8 Ma be- 
inhalten die Sedimente der Bohrungen 744 und 748 eine sehr plÃ¶tzlic erhÃ¶ht Anzahl 
eistransportierter Bestandteile (EHRMANN 1991; BREZA & WISE 1992), die exakt mit dem 
Sauerstoffisotopenereignis zusammentreffen (EHRMANN & MACKENSEN 1992). Ebenfalls pa- 
rallel zum 6180-Anstieg um 36 Ma fallt der Karbonatgehalt von Werten >90% auf ProzentsÃ¤t 
ze. die zwischen 60 und 90% variieren. EHRMANN & MACKENSEN (1992) konnten nachwei- 
sen, daÂ diese reduzierten Karbonatgehalte durch synsedimentÃ¤r LÃ¶sun verusacht werden, 
die wiederum im Zusammenhang mit der Entwicklung eines zirkumantarktischen Ringozeans 
und der daran geknÃ¼pfte Ausbildung ozeanischer Fronten mit assoziierten Hochproduktions- 
gebieten und entsprechend hohen organisch-C-FluÃŸrate zu sehen sind. FaÃŸ man alle Argu- 
mente und Inforn~ationen aus Stellvertreterdaten zusammen, so ist als einheitliche und in sich 
konsistente Interpretation eine einschneidende Ausdehnung der Vergletscherung als vermut- 
licher Beginn der kontinentalen Vereisung der Ostantarktis um etwa 36 Ma mÃ¶glic (EHR- 
MANN & MACKENSEN 1992: MACKENSEN & EHRMANN 1992; EHRMANN 1994). 
Die Kombination sedimentologischer, mikropalÃ¤ontologische und isotopengeochemischer 
Stellvertreterdaten fÃ¼hr zu dem SchluÃŸ daÂ seit dem frÃ¼heste OligozÃ¤ auf der Ostantarktis 
eine kontinentale Eiskappe existiert haben muÃ (u.a. KEIGWIN & CORLISS 1986; MILLER ET 
AL. 1987: MILLER ET AL. 1991; EHRMANN & MACKENSEN 1992: MACKENSEN & EHRMANN 
1992; ZACHOS ET AL. 1992; EHRMANN 1994; ZACHOS ET AL. 1996). Auf der anderen Seite 
gibt es keine Hinweise auf eine kontinentale Vereisung vor dem friihen OligozÃ¤n selbst 
wenn, wie durch eistransportiertes Material in den Sedimenten einiger Bohrkerne bewiesen 
wird, im spÃ¤te Mittel-EozÃ¤ einige Gletscher Meeresniveau erreicht haben mÃ¼ssen Dies 
steht in1 Widerspruch zu den Berechnungen und uberlegungen von PRENTICE & MATTHEWS 
(1988; 1991), die von der Existenz einer grÃ¶ÃŸer kontinentalen Eiskappe vor dem frÃ¼heste 
OligozÃ¤ Ã¼berzeug sind. 
Um den grÃ¶ÃŸer Teil des 6180-Hubes im frÃ¼heste OligozÃ¤ als Widerspiegelung einer geo- 
logisch plÃ¶tzlichen kontinentalen Vereisung der Ostantarktis zu interpretieren, muÃ eine Mo- 
dellvorstellung so gestaltet sein, daÂ sie relativ warme Tiefenwassertemperaturen von 4 Â und 
5 ' C  auf der Maudkuppe und dem KerguelenrÃ¼cke in Einklang bringt mit einer in unmittel- 
barer NÃ¤h vorhandenen kontinentalen Eiskappe. MACKENSEN & EHRMANN (1992) schlugen 
ein Modell vor, das im frÃ¼he OligozÃ¤ eine im Vergleich zum holozÃ¤ne AABW nur stark 
verringerte Bildungsrate von schweren Bodenwassermassen fordert, da es keine Hinweise auf 
Schelfeisgebiete im ROSS- und im Weddellmeer gibt. Die Autoren nehmen daher an, daÂ aus- 
reichend kalte und salzreiche Wassermassen nur nahe der KÃ¼st durch katabatische Winde 
und Meereisbildung gebildet wurden. Demzufolge wÃ¼rd dieser dichte Wasserkosper nur die 
abyssalen (>3 km) Bereiche des zirkumantarktischen Ozeans ausfÃ¼llen also tiefer als die 
Bohrlokationen auf der Maudkuppe und dem KerguelenrÃ¼cke zu liegen kommen. Die kalte 
Bodenwassermasse kÃ¶nnt dann von einer wÃ¤rmere Tiefenwassermasse Ã¼berlager gewesen 
sein. Weiter lieÃŸ sich das mit 6 ' bis 8 'C relativ warme OberflÃ¤chenwasse auf Maudkuppe 
und Kerguelenriicken trotz einer vereisten Antarktis mit einem kÃ¼stenparallele KÃ¼stenstro 
und der Annahme einer im wesentlichen temperierten Natur der Eiskappe, d.h. eines an der 
Basis feuchten Eisschildes, in Einklangbringen. Im Gegensatz dazu ist die heutige antarkti- 
sche Eiskappe bis auf riesige Untereisseen in der zentralen G tantarktis (KAPITSA ET AL. 
1996) am Untergrund festgefroren. Die Hypothese eines temperierten oligozÃ¤ne Eisschildes 
wurde zuerst von BARRETT ET AL. (1989) fÃ¼ das Rossmeer aufgestellt. Eishaushaltsmodelle, 
die von einer Jahresrnitteltemperatur von 0 'C auf Meeresspiegelniveau ausgingen, fÃ¼hrte zu 
einer MÃ¤chtigkei der antarktischen Eiskappe von >4 km (OERLEMANS 1982). Solch eine 
temperierte Vereisung unter relativ warmen klimatischen Bedingungen und mit mÃ¤ÃŸig 
MeeresoberflÃ¤chenten~perature wÃ¼rd den Feuchtigkeitstransport auf den Kontinent erleich- 
tern und somit zu einer erhÃ¶hte Akkumulationsrate von Eis und Schnee fÃ¼hren Dies wieder- 
um wÃ¼rd auch erklÃ¤re helfen, wie es in einer geologisch extrem kurzen Zeit von weniger als 
350.000 Jahren, oder gar nur 50.000 Jahren, zu einer kontinentalen Vereisung der Ostantarktis 
kommen konnte. 
5.2.2. Zur miozÃ¤ne Zirkulation um die Antarktis 
Als zweites Beispiel fÃ¼ die kombinierte Interpretation n~ikropalÃ¤ontologischer isotopengeo- 
e logischer und sedimentologischer Stellvertreterdaten werden hier kurz die wesentlichen Er- 
gebnisse zur miozÃ¤ne Paliiozirk~~lation i 1 tiefen antarktischen Ozean zusammengefaÂ§t wie 
sie sich nach Auswertung der ODP-Bohrungen 747, 748 und 75 1 auf dem Kerguelenplateau 
im SÃ¼dindi darstellten (MACKENSEN 1992; MACKENSEN ET AL. 1992). Es soll, Ã¤hnlic wie 
bereits in Abschnitt 5.2.1 das globale AbkÃ¼hlungsereigni an der Wende EozÃ¤n/OligÃ¶zÃ nun 
das ebenfalls weltweit beschriebene "n~ittelmiozÃ¤n AbkÃ¼hlungsereignis (SAVIN ET AL. 
198 1) Mittelpunkt der Diskussion sein. 
Etwa an der OligozÃ¤n/MiozÃ¤n-Gren erÃ¶ffnet die plattentektonische Weitung und Vertie- 
fung der DrakestraÃŸ den Weg fÃ¼ eine zirkumantarktische Tiefenwasserzirkulation (BARKER 
& BURRELL 1982). Durch einen nun entstandenen geschlossenen Zirkumpolarstrom wurde 
die thermische Isolation der Antarktis verstÃ¤rk und damit die weitere Vereisungsgeschichte 
der Antarktis maogeblich beeinfluÃŸ (vgl, dazu EHRMANN 1994). Generell zeichnet sich das 
MiozÃ¤ durch Phasen intensiven Eisaufbaus auf dem antarktischen Kontinent aus. die von 
Zeiten der ErwÃ¤rmun und des EisrÃ¼ckzuge unterbrochen werden. MILLER ET AL. (1991), 
WOODRUFF & SAVIN (1991) und WRIGHT ET AL. (1992) definierten mehrere Phasen deutli- 
chen 51x0-Anstiegs in benthischen und tropischen planktischen Foraminiferen als stratigra- 
phisch nutzbare Intervalle miozÃ¤ne Eiswachstums. 
Die 8'80-VerhÃ¤ltniss an den Bohrpunkten 75 1 aus 1634 nl (57'43,6' S 1 79O48,9' E) und 747 
aus 1697 m Wassertiefe (54O48,7' S /76O47,6' E) zeigen sowohl in planktischen wie auch in 
benthischen Foraminiferen abnehmende Werte gegen Ende des frÃ¼he MiozÃ¤n (MACKENSEN 
ET AL. 1992; WRIGHT & MILLER 1992) (Abb. 27). WÃ¼rd man der in den 70-er Jahren Ã¼bli 
chen Annahme einer Welt ohne nennenswerte kontinentale Vereisung vor dem mittleren Mio- 
zÃ¤ folgen (SAVIN ET AL. 1975; SHACKLETON & KENNETT 1975), so wÃ¼rd das einer ErwÃ¤r 
mung der Bodenwassermasse wie des OberflÃ¤chenwasser von etwa 3 OC entsprechen. Da je- 
doch heute aufgrund einer wesentlich erweiterten Datenbasis von dem Beginn einer Verei 
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Abbildung 27: 6'^O-VerhÃ¤ltniss in henthischen (durchgezogen) und planktischen (gestrichelt) Foraminiferen 
aus Bohrung 75 1A, aufgetragen gegen die Teufe. Die henthischcn Werte sind auf Cibicidoides spp. bezogen und 
um 0.69% PDB an Gleichgewichtsbedingungen angepa8t. Zum Vergleich sind die Kalziumkarbonatgehalte des 
Sediments. benthische Foraminiferenvergesellschaftungen (MACKENSEN 1992) und planktische Foraminiferen- 
zoncn (BERGGREN 1992) gegeben (aus MACKENSEN ET AL.  (1992). 
sunz der Ostantarktis mÃ¶glicherweis schon im spÃ¤te mittleren EozÃ¤n sicher aber seit dem 
friihesten Oligoziin ausgegangen werden kann (siehe 5.1.1 .) ist zur Zeit nicht zu entscheiden, 
ob es sich bei dem Isotopensignal um Temperatur- oder Eiseffekte oder um eine Kombination 
derselben handelt. ErhÃ¶ht Smektitgehalte auf dem KerguelenrÃ¼cke (EHRMANN 1991) 
kÃ¶nnte jedoch fÃ¼ eine leichte ErwÃ¤rmun wÃ¤hren dieser Zeit und fÃ¼ eisfreie Gebiete auf 
dem ostantarktischen Kontinent sprechen. Eine solche Phase mÃ¶gliche ErwÃ¤rn~un gegen 
Ende des frÃ¼he MiozÃ¤n ist auf dem KerguelenrÃ¼cke durch eine von Uvigerina spp. domi- 
nierte Fauna (Assemblage V in Abb. 27), hohe Karbonatgehalte und ziemlich niedrige 
benthische wie planktische &^C-Werte gekennzeichnet. GroÃŸ Differenzwerte im 6^C-Sig- 
nal benthischer und planktischer Foraminiferen, zusammen mit der Dominanz der Uvigerina- 
Fauna deuten auf eine Hochproduktionszone, die mÃ¶glicherweis im Zusammenhang mit dem 
Auftrieb von Indischem Ozean Tiefenwasser sensu WOODRUFF & SAVIN (1989) gesehen 
werden kann (vgl. Kapitel 3 sowie 4.3. und 5.1.2.). 
Das sogenannte mittelmiozÃ¤n Abkuhlungsereignis als dominanter zweigipfliger Trend zwi- 
schen 14,5 und 12,5 Ma ist auf dem Kerg~~elenrÃ¼cke durch einen Anstieg der durschnittli- 
chen &^o-Werte im Benthos wie im Plankton um insgesamt etwa 1,2 %O dokumentiert 
(BARRERA & HUBER 1991; MACKENSEN ET AL. 1992; WRIGHT & MILLER 1992, Abb. 27). 
Wenn ein Anstieg des kontinentalen Eisvolumens auf etwa heutiges Niveau mit Ã¤hnliche 
isotopischer Zusammensetzung der Eiskalotten angenommen wird, mÃ¼ÃŸ der Anstieg der 
6180-Werte um mehr als 1 %G zusÃ¤tzlic von einer AbkÃ¼hlun der Wassermassen begleitet 
gewesen sein. Eine Quantifizierung des Eisvolumenanstieges ist aber, wenn Ã¼berhaupt nur 
unter Zuhilfenahme anderer Stellvertreterdaten, wie z.B. der Meerespiegelkurve von HAQ ET 
AL. (1987) mÃ¶glich Danach ist der Meeresspiegel zwischen 15 und 12 Ma, ebenfalls in zwei 
deutlichen Phasen, global um etwa 100 m abgesunken. Jedoch wÃ¼rd bei Unterstellung der- 
zeitiger klimatischer VerhÃ¤ltniss diese Absenkung einer weit stÃ¤rkere Vereisung der 
Antarktis als heute entsprechen, da ein Abschmelzen des rezenten antarktischen Inlandeises 
den Meerspiegel nur zwischen 70 m und 80 n~ ansteigen lassen wÃ¼rd (DREWRY 1991). Auch 
dies ist ein Hinweis auf eine globale AbkÃ¼hlun der Bodenwassermassen. 
SchichtlÃ¼cke in den Kernen von Bohrpunkt 751 zwischen 14,2 und 13,4 Ma und Bohrpunkt 
747 zwischen 13,6 und 11,l Ma sind wahrscheinlich als Anzeiger einer im Gefolge polarer 
Abkuhlung und entsprechend hÃ¶here zirkumpolarer Windgeschwindigkeiten erfolgten Inten- 
sivierung des Zirkumpolai ,iroms zu interpretieren. In Bohrkern 751A charakterisiert eine 
durch Nuttallides u m b o n i j .  dominierte Fauna (Assemblage I in Abb. 27) die benthische Fo- 
raminiferenvergesllschaftung wÃ¤hren des gesamten spÃ¤te frÃ¼he und frÃ¼he mittleren Mio- 
zÃ¤ns unbeeinflufit von Hiatus und mittelmiozÃ¤ne AbkÃ¼hlungsereignis Die Verbreitung des 
N. iimbon(fer ist heute beschriinkt auf das Tiefenintervall zwischen Karbonatlysokline und 
CCD (3.4). Das Verbreit~ingsn~uster der benthischen Foraminiferenfa~~nen insgesamt und 
besonders das Auftreten N. ~ot71~oizifef-s als Anzeiger fÃ¼ karbonatkorrosive Bodenwas- 
sermassen antarktischer Herkunft zeigen, daÂ die Zwischen- und Bodenwasserzirk~~lation auf 
dem Kerguelenriickcn sich schon deutlich vor dem mittelmiozÃ¤ne AbkÃ¼hlungsereigni ge- 
iindert haben 111uÃ (SCHRODER-ADAMS 199 1 ; MACKENSEN 1992; MACKENSEN ET AI.. 1992). 
Auch haben sich offensichtlich die Bedingungen, wie sie im spiiten frÃ¼he MiozÃ¤ geherrscht 
haben, kurzzeitig wieder an der Grenze zwischen mittlerem und spÃ¤te Mioziin etablieren 
kÃ¶nne (Abb. 27 und MACKENSEN ET AL. (1992). 
Die Daten vom Kerguelenrucken zeigen, daÂ der Faunenumschwung im frÃ¼he mittleren 
Mioziin nicht einfach als Reaktion auf eine globale BodenwasserabkÃ¼hlun zu sehen ist. Weit 
wahrscheinlicher erfolgten die Ã„nderunge in der Zusamn~ensetzung benthischer Foraminife- 
renfaunen (vgl. Kap. 3) als Reaktion auf eine Reihe spezifischer Umweltveriinderungen, zu 
denen eine regionale BodenwasserabkÃ¼hl~~n zÃ¤hle mag, die aber letztlich auf klimatisch und 
tektonisch gesteuerte ~ n d e r u n g e n  in den ozeanischen Zirkulations- und ProduktionsverhÃ¤lt 
nissen zuriickgefiihrt werden mÃ¼sse (DOUGLAS & WOODRUFF 1981; WOODRUFF ET AL. 
198 1 : WOODRUFF 1985; WOODRUFF & SAVIN 1989). In Ubereinstimmung mit diesen Ergeb- 
nissen stehen die Ergebnisse aus dem Ã¤quatoriale Pazifischen Ozean, in dem sich die benthi- 
schen Faunen schon einige Millionen Jahre vor den mittelmiozÃ¤ne AbkÃ¼hlungsphase zu Ã¤n 
dem begannen (THOMAS & VINCENT 1987; THOMAS 1992a). I m  Gegensatz zu den benthi- 
schen Foraminiferen auf dem KerguelenrÃ¼cke belegen jedoch planktische Nannofossilien 
durch eine DiversitÃ¤tsabnahm und durch verstiirktes Auftreten Kaltwasser liebender Arten 
eine Oberfliichenwasserabkiihl~~ng, die einhergeht mit den mittelmiozÃ¤ne AbkÃ¼h1~1ngspha'-:z 
(WISE ET AL. 1985). 
Eine intensivierte Vereisung der mindestens seit dem untersten OligozÃ¤ vereisten Ostantark- 
tis irn MittelmiozÃ¤ kÃ¶nnt durch eine leichte Zunahme des eistransportierten Materials in Se- 
dimenten von der Maudkuppe (KENNETT & BARKER 1990) und aus dem Siidpazifik 
(MARGOLIS ET AL. 1977) angezeigt werden. Ein solcher Anstieg ist dagegen auf dem Kergu- 
elenrÃ¼cke nicht zu beobachten (EHRMANN 1991; BREZA & WISE 1992). Dort weist die Do- 
minanz der detritischen Tonminerale Illit und Chlorit auf eine intensive physikalische Verwit- 
terung auf dem antarktischen Kontinent hin (EHRMANN 1994). 
Als hinreichend gesicherte Aussage zur ozeanischen Zirkulation lÃ¤Ã sich festhalten, daÂ kar- 
bonataggressive Tiefenwassermasse~i vermutlich antarktischer Herkunft bereits im spÃ¤te frÃ¼ 
hen Mioziin. lange vor dem herausragenden sogenannten "mittel~niozÃ¤ne Abkiihl~~ngsereig- 
nis" den Kerg~~elenrÃ¼cke geprÃ¤g haben. In welchem MaÃŸ eine globale Abkiihlung des tie- 
fen Ozeans mit einer Intensivierung der ostantarktischen Vereisung oder mÃ¶glicherweis auch 
schon dem Beginn einer Vereisung der Westantarktis unter Ausbildung von Schelfeisgebieten 
in Wcddell- und Rossn~eer  im mittleren MiozÃ¤ einherging, bleibt weiterhin ungeklÃ¤r (vgl. 
hierzu EHRMANN 1994). 
5.2.3. Zur spÃ¤tquartÃ¤r Zirkulation im Atlantik 
Als letztes Beispiel fÃ¼ die palÃ¤oozeanographisch Interpretation von Stellvertreterdaten aus 
benthischen Foran~iniferen in1 Konzert mit solchen, die mit Hilfe sedimentologischer und 
geochemischer Methoden gewonnen wurden, soll hier ein kurzer ~ b e r b l i c k  iiber neuere 
Ergebnisse zur Tiefen- und Bodenwasserzirkulation des Siidatlantiks im SpÃ¤tquartÃ dienen. 
Es handelt sich dabei im wesentlichen um Arbeiten, die im Rahmen des Sonderforsch~~ngsbe- 
reiches 261 "Der SÃ¼datlanti im SpÃ¤tquartÃ¤ Rekonstruktion von Stoffhaushalt und Stromsy- 
steinen" an der UniversitÃ¤ Bremen in Kooperation mit dem Alfred-Wegener-Institut aus dem 
Teilprojekt B 2  "PalÃ¤ozirkulatio des Boden- und Tiefenwassers" hervorgegangen sind 
(FUTTERER & MACKENSEN 1995). 
Zu den spannendsten Arbeitsbereichen in der modernen PalÃ¤oozeanographi gehÃ¶r der Ver- 
such, den EinfluI3 des Atlantiks in1 SpÃ¤tquartÃ auf die VerstÃ¤rkun oder DÃ¤mpfun sowohl 
der natÅ¸rliche pleistozÃ¤ne Klimaschwankungen als auch des anthropogenen Einflusses auf 
eben diese naÃ¼rliche KlimaÃ¤nderungen abzuschÃ¤tze und quantitativ zu fassen. Innerhalb 
des Atlantiks stellt der SÃ¼datlanti das Bindeglied zwischen Antarktis und niederen Breiten 
dar. Der zirk~imantarktische Ringozean wiederum ist fÃ¼ das weltweite Klimageschehen und 
fÃ¼ den Stoffhaushalt des Meeres von entscheidender Bedeutung. Im antarktischen Wasser- 
gÃ¼rte sind die Hauptbildungsgebiete der Erde fÃ¼ Zwischen- und Bodenwassermassen zu fin- 
den. FÃ¼ die Rekonstruktion der spÃ¤tquartÃ¤r Konfiguration der Tiefen- und Bodenwasser- 
massen und ihrer Zirkulationsmuster im SÃ¼datlanti mÃ¼sse daher das Antarktische Boden- 
wasser (AABW), das Zirkumpolare Tiefenwasser (CPDW), das Nordatlantische Tiefenwasser 
(NADW) und das Antarktische Zwischenwasser (AAIW) berÃ¼cksichtig werden. Wichtig sind 
auch Daten iiber die Art der Bildung und die Menge des Ausstroms von Weddellmeertiefen- 
wasser (WSDW) und Weddelln~eerbodenwasser (WSBW),  den Ausgangsgliedern des 
AABW. 
In den letzten Jahren wurden lieb gewonnene und z.T. schon als gesichert geltende Vorstel- 
lungen Ã¼be die PalÃ¤oozeanographi des Tiefen- und Bodenwassers im SÃ¼datlanti wÃ¤hren 
des letzten glazialen Maximums infrage gestellt oder muÃŸte relativiert werden. So zum Bei- 
spiel die zuletzt noch von HODELL (1993) verfochtene traditionelle Denkweise, daÂ eine In- 
tensivierung der NADW-Zufuhr die ErwÃ¤rmun des antarktischen Ringozeans einleitet. Die- 
ser kausale und zeitliche Zusammenhang ist durch CdICa Messungen an benthischen Forami- 
niferen aus dem Kapbecken nicht zu belegen. Vielmehr zeigt sich dort, daÂ die NADW-Zu- 
fuhr w2hrend der Eisabschmelzphasen an1 geringsten ist (OPPO & ROSENTHAL 1994). Als be- 
sonders problematisch erwies sich auch die generelle Diskrepanz zwischen den Ergebnissen 
aus der Interpretation von CdICa-VerhÃ¤ltnisse und den stabilen KohlenstoffisotopenverhÃ¤lt 
nissen benthischer Foraminiferen aus dem antarktischen Ringozean (BOYLE 1992; BOYLE 
1994; OPPO & ROSENTHAL 1994). WÃ¤hren O^C-VerhÃ¤ltniss eine alte und sehr nÃ¤hrstoff 
reiche zirkumantarktische Wassermasse (isotopisch leichter als im NW-Pazifik) und damit 
eine drastische Umkehr der heutigen Zirkulation anzeigen, deuten Cd/Ca-VerhÃ¤ltniss auf nur 
geringfÃ¼gig Anderungen im NÃ¤hrsalzgehal im Vergleich zum rezenten unteren CPDW hin 
(siehe Abschnitte 4.3 und 5.1.3). Hypothesen zur LÃ¶sun dieser WidersprÃ¼ch werden dis- 
kutiert und miissen weiter erarbeitet werden (BROECKER 1993). 
ZunÃ¤chs im Einklang mit der schon als widerlegt angesehenen AlkalitÃ¤tshypothes 
(BROECKER & PENG 1989), die eine ErhÃ¶hun der AlkalitÃ¤ zur Erniedrigung des p C 0 2  im 
antarktischen OberflÃ¤chenwasse fordert, um den glazialen pC02 der AtmosphÃ¤r um 80 ppm 
senken zu kÃ¶nnen wiesen HOWARD & PRELL (1994) nach, daÂ in Gebieten, die heute von 
CPDW Ãœberstriche werden, wÃ¤hren der Glazialzeiten die KarbonatlÃ¶sun erhÃ¶h war. Diese 
Ã„nderunge in der Karbonaterhaltung gingen zwar mit einer Reduktion der NADW-Zufuhr 
einher, jedoch kann die Verminderung von jungem, ZC02-armem NADW die geringere gla- 
ziale Karbonationenkonzentration irn CPDW nicht vollstÃ¤ndi erklÃ¤ren AuÃŸerde soll die 
glaziale Lysoklinenvertiefung den Ã„nderunge in den Zufuhrraten von NADW in den antark- 
tischen Ringozean vorauseilen (HOWARD & PRELL 1994). Erst ARCHER & MAIER-REIMER 
(1994) konnten, durch BesÃ¼cksichtigun der fl-Ã¼hdiagenetische KarbonatlÃ¶sun im Sediment 
durch mikrobiellen Abbau organischen Materials, zeigen, daÂ die AlkalitÃ¤ im antarktischen 
OberflÃ¤chenwasse so erhÃ¶h werden kann, daÂ eine Erniederung des C 0 2  Gehaltes der At- 
mosphÃ¤r auf glaziales Niveau mÃ¶glic ist, ohne daÂ die CCD im globalen Mittel weit unter 
den interglazialen Stand sinken muÃŸ Nach der Hypothese von ARCHER & MAIER-REIMER 
(1994) verursacht eine Verschiebung der organisch-C-Produktion zu Gunsten der kieseligen 
PrimÃ¤rproduzente Ã¼be die Reduktion des Karbonat/KohlenstoffverhÃ¤ltnisse die Verringe- 
rung der Karbonatzufuhr in die Tiefsee und lÃ¶s damit den ProzeÃ der "CaCO3 -Kompensa- 
tion" aus. Der in diesem Scenario geforderte erhÃ¶ht pH der Tiefen- und Bodenwassermassen 
irn Glazial konnte kÃ¼rzlic durch die Bestimmung von BorisotopenverhÃ¤ltnisse in benthi- 
sehen Foraminiferen wahrscheinlich gemacht werden (SANYAL ET AL. 1995). SchlieÃŸlic 
konnte die von einigen Hypothesen geforderte nordpazifische Tiefenwasserbildung i m  letzten 
glazialen Maximum (BOYLE 1992; HERGUERA ET AL. 1992; LAUTENSCHLAGER ET AL. 1992) 
durch die Interpretation des thermodynamisch verursachten Anteils im glazialen 813C-Signal 
benthischer Foraminiferen (siehe 4.3.1) als quasi-konservativer Tracer untermauert werden 
(LYNCH-STIEGLITZ & FAIRBANKS 1994). 
Um die oben kurz angerissenen Fragen und Problemstellungen mit neuen Stellvertreterdaten 
und auf einer generell breiteren Datenbasis lÃ¶se zu helfen, wurden Sedin~entkerne aus dem 
SÃ¼datlanti und dem Weddellmeer auf ihren Gehalt an benthischen Foran~iniferen und deren 
C-Isotopenz~~sammensetz~~ng hi  untersucht. Die spÃ¤tq~~artÃ¤r Faunenwechsel wurden an- 
hand der aus den OberflÃ¤chenprobe abgeleiteten Ã¶kologische AnsprÃ¼ch der einzelnen Fo 
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Abbildung 28: Benthische Foraminifercnvergesellschaftungcn in Sedimenten aus 3210 m Wassertiefe vom Wal- 
fisch-RÃ¼cke (aus SCHMIEDL & MACKENSEN 1997) 
ran~iniferenvergesellschaftungen interpretiert, so wie sie analog aus dem SÃ¼datlanti und dem 
Weddellmeer abgeleitet wurden (siehe 3.3.4. und 3.3.5.). Ebenso wurden die Ergebnisse zum 
513C-Einbau in F. wuellersfoifi unter saisonaler Hochproduktion, wie sie aus der Analyse der 
Befunde in den antarktischen Polarfrontbereichen abgeleitet wurden (siehe Abschnitt 4.3.3.), 
bei der Interpretation von Sedimentkernmaterial aus dem Ã¶stliche Weddellmeer und dem 
SÃ¼datlanti berÃ¼cksichtig (BICKERT 1992; MACKENSEN ET AL. 1994a; SCHMIEDL & 
MACKENSEN 1997; BICKERT & WEFER im Druck). 
Es seien hierzu zunÃ¤chs zwei Sedimentkerne vorgestellt, deren Positionen so ausgewÃ¤hl 
wurden, daÂ beide Kerne aus dem heutigen EinfluÃŸbereic des NADW entnommen wurden 
und somit n~Ã¶glich Ã„nderunge in der Tiefenwasserzirkulation beide Kerne gleichermaÃŸe 
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Abbildung 29: Benthische Foraniinit'erenvergesellschaftung in Sedimenten vom sÃ¼dwestafrikanische Kontinen- 
talhang aus 2987 rn Wassertiefe (aus SCHMIEDL & MACKENSEN 1997). 
betreffen (SCHMIEDL 1995; SCHMIEDL & MACKENSEN 1997). Die jeweiligen rezenten Nah- 
rungsflÃ¼ss sind jedoch deutlich verschieden. Kern GeoB 1214 stammt aus dem oligotrophen 
Regime des Walfisch-RÃ¼cken (Abb. 28): wÃ¤hren Kern GeoB1710 aus dem EinfluÃŸbereic 
des KÃ¼stenauftrieb mit deutlich hÃ¶here FluÃŸrate organischer Substanz stammt (Abb. 29). 
Nach diesen Untersuchungen ist eine NADW-Ausbreitung, angezeigt durch charakteristische 
Faunen und hohe 8^C-VerhÃ¤ltniss benthischer Foraminiferen, im Ã¶stliche SÃ¼datlanti in- 
nerhalb des erfaÃŸte Zeitraumes von etwa 450.000 Jahren ausschlieÃŸlic wÃ¤hren der Inter- 
glazialzeiten erkennbar und zeigt zudem noch Unterschiede zwischen den einzelnen Warm- 
zeiten. Neben dem Isotopenstadium l belegen die Interglaziale 9 und 11 den stÃ¤rkste 
NADW-EinfluÃŸ Am unteren sÃ¼dwestafrikanische Kontinentalhang, im EinfluÃŸbereic des 
KÃ¼stenauftriebs zeigen charakteristische Faunen, daÂ die Glaziale durch einen erhÃ¶hte FluÃ 
organischer Substanz zum Meeresboden gekennzeichnet sind, was auf eine kaltzeitliche Inten- 
sivierung des KÃ¼stenauftrieb zurÃ¼ckgefÃ¼h werden kann. Den Glazial-Interglazial-Zyklen 
sind hÃ¶herfrequent Variationen der Hochproduktionsfaunen Ã¼berlagert die eine Periode von 
etwa 23.000 Jahren aufweisen. Eine erhÃ¶ht ProduktivitÃ¤ im OberflÃ¤chenwasse ist auch in 
den Ã¤ltere Glazialen 8, 10 und insbesondere 12 der kÃ¼stenferne Sedimente vom Walfisch- 
RÃ¼cke zu erkennen. WÃ¤hren dieser Zeiten gelangten vern~utlich kalte nÃ¤hrstoffreich 
Filamente und Wirbel aus dem Mischungsbereich des KÃ¼stenauftrieb nach Westen bis in den 
Bereich des zentralen Walfisch-RÃ¼ckens 
BICKERT (1992) und BICKERT & WEFER (in1 Druck) konnten anhand einer Reihe von  Sedi- 
mentkernen aus den Ã¶stliche Becken des SÃ¼datlantik und aus dem Brasilienbecken nachwei- 
sen, daÂ das 5'3C-Signal in Kernen aus Hochprod~~ktionsgebieten signifikant hÃ¶her Glazial- 
/InterglazialhÃ¼b aufweist als aus Referenzkernen, die zu keiner Zeit von hohen organisch-C- 
FluÃŸrate beeinfluÃŸ waren. Erst eine Reduktion der 8^C-VerhÃ¤ltniss um etwa 0,4 %O in  Zei- 
ten hohes Produktion fÃ¼hrt zu einer in sich konsistenten Interpretation der Daten. MACKEN- 
SEN ET AL. (1994a) konnten anhand von Material aus dem Agulhasbecken weiter zeigen, daÂ 
eine Verlagerung des heute mit der Polarfront assoziierten HochproduktionsgÃ¼rtel u m  
mehrere Breitengrade wÃ¤hren des Glazials zu der aus dem Rezenten nachgewiesenen 
ErhÃ¶hun des Glazial/Interglazialhubes gefÃ¼hr hat. ZusÃ¤tzlic konnte gezeigt werden, daÂ 
langfristige spÃ¤tquartÃ¤ Ã„nderunge in den NahrungsflÃ¼sse sich in entsprechenden charak- 
teristischen Foraminiferenfaunen widerspiegeln und, daÂ starke Schwankungen dieser Faunen 
einhergegehen mit hohen Amplituden in1 8 ^ C  Signal (MACKENSEN ET AL. 1989; 
MACKENSEN ET AL. 1994.3: SCHMIEDL 1995, Abb. 30). 
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Dies wiederum verstÃ¤rk den Verdacht, daÂ die niedrigen glazialen 8^C-Werte aus dem ant- 
arktischen Ringozean nicht die global Ã¤ltest und nÃ¤hrstoffreichst Bodenwassermasse in1 
letzten glazialen Maximum nachweisen, sondern daÂ diese niedrigen Werte durch eine er- 
hÃ¶ht saisonale ProduktivitÃ¤ an den entsprechenden Kernpositionen bedingt sind. In der Tat 
zeigt eine Zusammenstellung der wenigen Kerne mit den entsprechend hohen 8^C-HÃ¼ben 
die in der Literatur (CURRY ETAL. 1988; DUPLESSY ET AL, 1988; BOYLE 1992) als reprasen- 
tativ fÃ¼ den tiefen antarktischen Ringozean angesehen werden (sÃ¼dlic von 20 OS), daÂ 6 von 
10 Positionen von einer Verlagerung des ProduktivitatsgÃ¼rtel um die Antarktis betroffen wÃ¤ 
ren, und weitere zwei Positionen durch nachgewiesene ProduktivitÃ¤tsÃ¤nderung in Folge von 
prÃ¤zessesionsgesteuerte Ã„nderunge des Windfeldes bceinfluÃŸ waren. Es bleiben zwei 
Positionen mit hohem Hub ohne ProduktivitÃ¤tsÃ¤nderung Ã¼brig die jedoch nur Sedimenta- 
tionsraten von weniger als 1 cmlka aufweisen und damit wieder anfallig fÅ  ¸ andere Artefakte 
sind. 
Aus den rezenten Verbreitungsmustern charakteristischer Tonmineralvergesellschaftungen 
(PETSCHIK ET AL. 1996) lÃ¤Ã sich die palÃ¤oozeanographisch Aussagekraft einzelner Tonmi- 
nerale, d.h. deren Signifikanz als Indikator fÃ¼ Tiefen- und BodenwasserzirkulationsÃ¤nderun 
gen im Wechsel zwischen Glazial- und Interglazialzeiten ableiten. Ausgehend von der Kennt- 
nis der rezenten klima- und strÃ¶mungsabhÃ¤ngig Verbreitungsmuster werden dann Tonmine- 
ralverteilungen in ausgesuchten Sedimentkernen interpretiert (DIEKMANN ET AL. 1996). Die 
Aussagekraft der Fluktuationen in den relativen Anteilen der einzelnen Tonminerale ist je- 
doch sehr unterschiedlich. Die rezente Smektitverteilung deutet z.B. auf zwei unterschiedliche 
und geographisch entgegengesetzt liegende Herkunftsgebiete, zum einen die vulkanischen 
Gesteine der Antarktischen Halbinsel und SÃ¼damerika und zum anderen die tropischen und 
subtropischen Regionen Afrikas, aus denen pedogene Tonminerale eingetragen werden. 
Dagegen zeigen signifikante Fluktuationen in Raum und Zeit und die eindeutigen Zuordnung 
des Herkunftsgebietes des Chlorits aus niedrig-metamorphen Gesteinen der Antarktischen 
Halbinsel dessen Brauchbarkeit als Tracer fÃ¼ die Ausbreitung von AABW und CPDW. Da- 
nach deuten hÃ¶her Chloritkonzentrationen wÃ¤hren der Glazialzeiten im SÃ¼dostatlanti auf 
eine weiter nach Norden reichende Ausdehnung des Bodenwassers sÃ¼dliche Ursprungs. Dies 
steht zunÃ¤chs im Gegensatz zu den Untersuchungen von JONES (1984), der im westlichen 
SÃ¼datlanti im Vemakanal hÃ¶her Chloritkonzentrationen wÃ¤hren der Interglazialzeiten mit 
einem stÃ¤rkere AABW-FluÂ verband. Im SÃ¼datlanti ist Kaolinit nur in geringen Prozentan- 
teilen vertreten. Deshalb sind spÃ¤tquartÃ¤ Schwankungen nicht sehr deutlich ausgeprÃ¤gt 
GrundsÃ¤tzlic ist aber festzuhalten, daÂ vermutlich der grÃ¶ÃŸ Teil des Kaolinits mit nÃ¶rd 
lichen Wassermassen advektiert wird. 
Ein klarer und eindeutiger Anzeiger fiir Ã„nderunge in der Tiefen- und Bodenwasserzirkula- 
tion i m  Ã¶stliche Sudatlantik ist durch das KaolinitIChlorit VerhÃ¤ltni gegeben (Abb. 3 1 ) .  Es 
zeigt sich deutlich eine Korrelation der Fluktuationen in den Kaolinit/Chlorit VerhÃ¤ltnisse 
mit den spÃ¤tquartÃ¤r Klimaschwankungen. Zusammenfassend lÃ¤Ã sich festhalten, daÂ in den 
abyssalen Bereichen des Ã¶stliche Sudatlantiks eine nordwÃ¤rtig Ausbreitung eines Boden- 
Wassers sÃ¼dliche Herkunft bis auf 30 OS vermutlich die sÃ¼dwÃ¤rti Ausbreitung eines nÃ¶rdli 
chen Tiefenwassers wÃ¤hren der letzten glazialen Maxima verhindert hat, beziehungsweise 
auf flachere Bereiche der WassersÃ¤ul beschrÃ¤nk hat. 
Im sÃ¼dÃ¶stlich Weddellmeer wurden durch die Kartieiungverschiedener Sediment-Echofa- 
ziestypen und der dazugehÃ¶rige maximalen Eindringtiefen des Schallsignals drei Sediment- 
rÃ¼cke beschrieben, die sich bis zu 500 km in nordÃ¶stliche Richtung erstrecken (KUHN & 
WEBER 1993; MELLES & KUHN 1993). Im Osten eines jeden Sedin~entrÃ¼cken ist eine Rinne 
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Abbildung 31 : Zeitliche und meridionale Fluktuationen des KaolinitIChlorit-VerhÃ¤ltnisse im sÃ¼dÃ¶stlich SÃ¼d 
atlantik. Dargestellt sind gemittelte Werte aus 21 Sedimentkernen (aus DIEKMANN ET AL. im Druck). 
vorgelagert. Abfliei3ende BodenstrÃ¶mungen sowohl TrÅ¸bestrÃ¶ als auch KonturstrÃ¶me die 
besonders im spÃ¤te QuartÃ¤ durch die Rinnen flieBen, haben irn Westen jeweils einen Levee 
aufgebaut und damit einen stark asymmetrischen Querschnitt erzeugt. Die holozÃ¤ne 
Sedimente der SedimentrÃ¼cke zeigen nur geringe StrÃ¶mungsmerkn~ale Sie sind bioturbat, 
nicht geschichtet, enthalten viel eistransportiertes Material und werden als hemipelagische 
Ablagerungen gedeutet. In1 Gegensatz dazu sind die glazialen Sedimente klare StrÃ¶mungs 
ablagerungen. Sie sind feingeschichtet, nicht bioturbat und enthalten nur wenig eistranspor- 
tiertes Material. Sie werden als Konturite mit einigen geringmÃ¤chtige Turbidit-Einschaltun- 
gen interpretiert. Es wird angenommen, daÂ die feinlaminierten Konturite durch thermohaline 
StrÃ¶munge mit jahreszeitlich wechselnder IntensitÃ¤ abgelagert wurden. Deshalb ist auch 
eine Deutung als Warven mÃ¶glic (WEBER ET AL. 1994). 
Im Glazial wird, bei niedrigem Meeresspiegelstand und bis an die Schelfkante vorgestoÃŸene 
Inlandeis, besonders viel Sediment angeliefert. Die Sedimentationsraten sind in den Ablage- 
rungen des letzten glazialen Maximums auf den SedimentrÃ¼cke mit ca. 200 cmlka sehr viel 
hÃ¶he als im heutigen Interglazial mit ca. 8 cndka (WEBER ET AL. 1994). Die Sedimentquelle 
ist der Crary Fan nÃ¶rdlic des Filchner Schelfeises. Diese Sedin~entmassen verstÃ¤rke den 
Eintrag von terrigenem Material aus der Antarktis in den SÃ¼datlanti wÃ¤hren der Glazial- 
zeiten. Dagegen liegt wÃ¤hren Interglazialzeiten das HauptabfluÃŸgebie fÃ¼ neugebildetes Bo- 
denwasser im nordwestlichen Weddellmeer am KontinentalfuÃ sÃ¼dlic des SÃ¼ Orkney Pla- 
teaus. Dies wird dort durch grÃ¶ber Sedimente und erhÃ¶ht Sedimentationsraten wÃ¤hren der 
Interglazialzeiten belegt. Die sedimentechographischen Untersuchungen deuten auf eine Ver- 
schiebung des relativen Anteils unterschiedlicher Prozesse an der Bodenwasserbildung wÃ¤h 
rend Glazial- und Interglazialzeiten hin (KUHN & WEBER 1993). Im Glazial gewinnen Kon- 
tur- und TrÃ¼bestrÃ¶ in einem Rinnensystem im Ã¶stliche Weddellmeer an Bedeutung, wÃ¤h 
rend im Interglazial ein mÃ¤chtige Konturstrom entlang des KontinentalfuÃŸe im nordwest- 
lichen Weddellmeer die Bodenwasserbewegung dominiert. 
In1 folgenden seien zusammenfassend die wichtigsten Ergebnisse aus den verschiedenen me- 
thodischen AnsÃ¤tzen die fÃ¼ die Rekonstruktion der Bodenwasserzirkulation von Bedeutung 
sind, im palÃ¤oozeanographische Zusammenhang dargestellt: WÃ¤hren Interglazialzeiten liegt 
das Hauptausstromgebiet fÃ¼ neugebildetes Bodenwasser im nordwestlichen Weddellmeer am 
KontinentalfuÃ sÃ¼dlic des SÃ¼ Orkney Plateaus. Ein Konturstrom dominiert dort die Boden- 
wasserbewegung entlang des KontinentalfuÃŸes Im Glazial gewinnen dagegen Kontur- und 
TrÃ¼bestrÃ¶ in einem Rinnensystem im Ã¶stliche Weddellmeer an Bedeutung. Am antarkti- 
schen Kontinentalhang findet eine OberflÃ¤chenproduktio unter saisonal eisfreien Beding- 
ungen auch wÃ¤hren der letzten glazialen Maxima statt. Nur wÃ¤hren der interglazialen Kli- 
maoptima Ã¼berwiege kieselige Planktonproduzenten. Die Verschiebung des Karbonat zu or- 
ganisch-C VerhÃ¤ltnisse zu Gunsten des organisch-C fÃ¼hrt dann zu KarbonatlÃ¶sun am Mee- 
resboden und Anhebung der CCD am Ãœbergan von Kalt- zu Warmzeiten (Grenzen zwischen 
Sauerstoffisotopenstadien 817, 61.5, 211). Dagegen war im Agulhasbecken, in der heutigen sub- 
antarktischen Zone, die Produktion in den glazialen Maxima erhÃ¶ht Diese fÃ¼hrt dann zu in- 
tensivierter KarbonatlÃ¶sun am Ãœbergan von Warm- zu Kaltzeiten (Grenzen zwischen Sau- 
erstoffisotopenstadien7/6, 514, 312) und in den anschlieÃŸende Glazialzeiten und damit zur 
Absenkung der CCD wahrend der Interglazialzeiten. Dies steht im Einklang mit den Ergeb- 
nissen aus anderen Gebieten, z.B. im Indischen Ozean, die von CPDW Ã¼berstriche werden 
und unterstÃ¼tz damit zunÃ¤chs das von der AlkalitÃ¤tshypothes geforderte Szenario. 
Im Bereich des kÃ¼stenferne Walfisch-RÃ¼cken unterlagen die NahrungsflÃ¼ss wÃ¤hren der 
vergangenen 450.000 Jahre nur geringen ~ n d e r u n ~ e n .  Eine erhÃ¶ht ProduktivitÃ¤ ist lediglich 
in den Ã¤ltere Glazialen 8, 10 und insbesondere 12 zu erkennen. WÃ¤hren dieser Zeiten ge- 
langten vermutlich kalte nÃ¤hrstoffreich Filamente und Wirbel aus dem Mischungsbereich des 
KÃ¼stenauftrieb bis in kÃ¼stenferner Bereiche. Am sÃ¼dwestafrikanische Kontinentalhang 
waren die NahrungsflÃ¼ss wahrend der letzten 250.000 Jahre in den glazialen Isotopenstadien 
2 bis 3 und 6.0 bis 6.5 etwa doppelt so hoch wie in den Interglazialen. Den Glazial-Intergla- 
zial-Zyklen sind kÃ¼rzerfristig Variationen der NahrungsflÃ¼ss mit einer Periode von etwa 
23.000 Jahren Ã¼berlagert Die HÃ¶h der ProduktivitÃ¤ wird Ã¼be die IntensitÃ¤ und zonale 
Komponente der SE-Passatwinde gesteuert, die die laterale Ausdehnung des KÃ¼stenauftrieb 
vor Namibia kontrollieren. 
In Glazialzeiten dringen sÃ¼dlich Tiefen- und Bodenwassermassen weit nach Norden vor. Sie 
lassen sich in ein unteres, sehr nÃ¤hrstoffreiche und ein oberes, etwas nÃ¤hrstoffarrnere SÃ¼d 
komponentenwasser unterteilen. Die Grenze zwischen beiden Wassermassen verlief am 
Ã„quato bei 3700 m mit nach SÃ¼de etwas ansteigender Tendenz. Die heutige Asymmetrie in 
der Bodenwasserausbreitung zwischen West- und Ostatlantik war in den letzten glazialen Ma- 
xima aufgehoben. Nur in wenigen warmen Interstadialen (3, 8.3, 8.5) sank die Grenze zwi- 
schen oberem und unterem SÃ¼dkomponentenwasse unterhalb von 4000 m, so daÂ die tren- 
nenden RÃ¼ckensystem eine FÃ¼llun der nordÃ¶stliche Becken mit dem tieferen sÃ¼dliche 
BodenwasserkÃ¶rpe verhindern konnten. Eine NADW-Ausbreitung im Ã¶stliche SÃ¼datlanti 
findet innerhalb des erfaÃŸte Zeitraumes von etwa 450.000 Jahren ausschlieÃŸlic wÃ¤hren der 
Interglaziale statt, mit unterschiedlichem EinfluÃ wÃ¤hren einzelner Warmzeiten. Neben dem 
Isotopenstadium 1 belegen die Interglaziale 9 und 11 den stÃ¤rkste NADW-FluÃŸ Am sÃ¼d 
west-afrikanischen Kontinentalhang sind hÃ¶herfrequent Fluktuationen in der NADW-Zufuhr 
dokumentiert. Dort ist NADW zwar in den warmen Interstadialen 5.1, 5.3, 5.5, 7.1 bis 7.3 
und 7.5 nachzuweisen, nicht jedoch in den Kaltphasen 5.2,5.4 und 7.4. 
Die Tonmineral-, die Faunenanalyse und die Inteipretation des 813C Signals sprechen in Gla- 
zialzeiten fÅ  ¸ eine drastische Verminderung der Zufuhr Nordatlantischen Tiefenwassers in 
den sÅ¸d6stliche Siidatlantik. Diese Ergebnisse sind im Einklang mit konventionellen glo- 
balen Rekonstruktionen, stehen aber im Widerspruch zu CdICa Verhiiltnissen aus d e m  tiefen 
glazialen Kapbecken. Auch wenn starke ProduktivitÃ¤tsÃ¤nderunge wie von benthischen Fora- 
miniferen belegt, bei der Berechnung des &^C Signals berÃ¼cksichtig werden, kann diese In- 
terpretation bisher nur schwer mit den von1 Cd-Gehalt benthischer Foraminiferen vorgegebe- 
nen, wenig geiinderten NÃ¤hrsalzkonzentratione wÃ¤hren des letzten Glazials in Einklang ge- 
bracht werden. 
6. SchluÂ und Ausblick 
Benthische Tiefseeforaminiferen besiedeln die gesamte Bandbreite unterschiedlicher, stratifi- 
zierter Mikrohabitate im, auf und direkt Ã¼be dem Sediment. Die VerfÃ¼gbarkei von Nahrung 
und Sauerstoff ist entscheidend fÃ¼ die Habitattiefe. Es ist wahrscheinlich, daÂ sich auch in 
der Tiefsee die Habitattiefe im Jahresgang in AbhÃ¤ngigkei von saisonaler oder episodischer 
Nahrungszufuhr Ã¤ndert Es ist dagegen unklar, ob fakultativ infaunale Arten im Lebenszyklus 
vertikal im Sediment migrieren und, fÃ¼ PalÃ¤oozeanographe entscheidend, in welchem Mi- 
lieu sie den grÃ¶ÃŸt Teil ihres GehÃ¤use bauen. Weiterhin besteht zusÃ¤tzliche Forschungsbe- 
darf in bezug auf die Auslosungsmechanismen fÃ¼ Kammerbau und Reproduktion von in  der 
Regel epibenthisch lebenden Arten wie Fontbotia wuellerstorfi und Verwandten. Erst wenn 
zu diesen Fragestellungen mehr Daten gewonnen sind, kann eine verlÃ¤ÃŸliche AbschÃ¤tzun 
der VertrauenswÃ¼rdigkei der aus diesen GehÃ¤use gewonnenen geochemischen Stellvertre- 
terdaten vorgenommen werden. 
Die Zusammensetzung einer GehÃ¤usevergesellschaftun benthischer Foraminiferen wird we- 
sentlich bestimmt durch das physikochemische Milieu der Bodenwassermasse, das direkt die 
epibenthisch lebenden Arten kontrolliert und die HÃ¶h der Exportproduktion, die, Ã¼be den 
organisch-C-FluÂ zum Meeresboden den Sauerstoffgehalt im Porenwasser und das Nahrungs- 
angebot im Sediment, die Zusammensetzung der Infauna kontrolliert. Die Bildung und Ver- 
breitung spezifischer fossil erhaltungsf'ahiger Faunen, denen eine bestimmte palÃ¤oozeanogra 
phisch rekonstruierbare Umwelt zugeordnet werden kann, wird durch folgende Hauptfaktoren 
gesteuert: Tiefen- und Bodenwasserventilation, PrimÃ¤rproduktio und organisch-C-FluÂ zum 
Meeresboden, KarbonatlÃ¶sun im Boden- und Porenwasser sowie energetischer Zustand an 
der GrenzflÃ¤ch MeerIMeeresboden. 
Von den geochemischen Stellvertretern aus benthischen Foraminferen sind das 613C- und das 
CdICa-VerhÃ¤ltni die am hÃ¤ufigste angewendeten und daher auch am besten Ã¼berprÃ¼ft pa- 
lÃ¤oozeanographische Werkzeuge. Beide mÃ¼sse jedoch hinsichtlich der Eichung in hohen 
Breiten Ã¼berprÃ¼ werden. Dies gilt sowohl fÃ¼ die Kalibrierung der rezenten Beziehungen im 
Wasser zwischen Phosphat und Cd, bzw. Phosphat und 6^C, als auch fÃ¼ den anschlieÃŸende 
Einbau in das ForaminiferengehÃ¤use Als zunehmend problematisch fÃ¼ die palÃ¤oozeanogra 
phische Modellierung erweist sich die in hohen Breiten aufgrund von thermodynamisch er- 
hÃ¶hte Fraktionierung beim Gasaustausch zwischen Wasser und AtmosphÃ¤r zu beobachtende 
Entkoppelung des 6^C-Signals des im Wasser gelÃ¶ste anorganischen Kohlenstoffs vom 
Phosphatgehalt des Wassers. Genauso belastend fÃ¼ die GlaubwÃ¼rdigkei der Tiefen- und Bo- 
denwasserrekonstruktionen scheinen die zunehmend bestÃ¤tigte Kassandrarufe zu werden, die 
das Cd/Ca-VerhÃ¤ltni der bisher am hÃ¤ufigste untersuchten Foraminiferenarten in karbonat- 
aggressivem Milieu frÃ¼hdiagenetisc verÃ¤nder sehen wollen. 
Zweierlei sollte in dieser Zusammenzeichnung der verschiedenen Aspekte der Forschungsar- 
beiten rund um Tiefseeforarniniferen deutlich geworden sein. Erstens, benthische Tiefseefora- 
miniferen sind unverzichtbare InformationstrÃ¤ge und Datenspeicher fÃ¼ palÃ¤oozeanographi 
sehe und -klimatische Rekonstruktionen und zweitens, es bedarf weiterhin intensiver biogeo- 
chemischer Forschung in der WassersÃ¤ul und an der GrenzflÃ¤ch MeerIMeeresboden, um die 
fossilen Signale aus Foraminiferen stellvertretend fÃ¼ vergangene Wassermassen und Zirkula- 
tionsmuster richtig und besser interpretieren und in numerische Modelle eingliedern zu kÃ¶n 
nen. 
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